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Resumo  
A presente dissertação corresponde a um estudo de geomorfologia glaciar e desenvolve-se no 
vale do Horcones Inferior, nos Andes argentinos. Este vale apresenta grande interesse 
geomorfológico, quer na morfologia em si, quer nos processos erosivos que interagem no fundo do 
vale e nas suas vertentes. A dinâmica surge do glaciar principal do vale e o elevado número de 
crioformas concedem características singulares a esta área, onde processos glaciares, fluvioglaciares, 
paraglaciares e periglaciares produzem formas e depósitos abundantes e variados. O objectivo 
primordial da investigação foi a realização de estudo geomorfológico com base na interpretação das 
formas de erosão, transporte e acumulação glaciar, tentando perceber a sua dinâmica nos últimos 20 
mil anos, assim como a resposta dos glaciares às mudanças climáticas registadas na região. A 
metodologia assentou num trabalho de campo, situação que requereu um planeamento e 
preparação cuidada, assim como a elaboração de cartografia das formas e depósitos glaciares, 
cartografia geomorfológica geral e pormenorizada, recolha de amostras de sedimentos para 
posteriores análises sedimentológicas, análise e datação relativa de sedimentos e determinação de 
balanço de massa e dos movimentos dos glaciares através de imagens de satélite.  
Os 25 glaciares e crioformas inventariados apresentam um zonamento de altitude, 
registando-se uma diminuição dos glaciares cobertos e rochosos à medida que a altitude aumenta, 
dando lugar a glaciares brancos. O glaciar Horcones Inferior, herdado do último período frio do 
Quaternário, sobrevive num ambiente periglaciar com uma área de acumulação com cerca de 2,5 km 
de comprimento e 9,5 km da área de ablação bastante crevassada e revelando abundantes 
depressões termocársicas. Possui uma língua secundária que corresponde a uma forma cataglaciar. 
Os vales da Tolosa e do Horcones Inferior são típicos vales glaciares dos Andes, com glaciares 
brancos, rochosos, cobertos e outras crioformas, nomeadamente um glaciar rochoso fóssil na Tolosa. 
A dinâmica surge do glaciar Horcones Inferior tem deixado evidências geomorfológicas no terreno e 
parece estar relacionada com a actividade sísmica da área e, possivelmente, com a resposta do 
glaciar a flutuações climáticas recentes. O ambiente periglaciar não permitiu a preservação de muita 
da morfologia glaciar mas existem algumas formas e alguma diversidade a salientar. Os vales do 
Horcones e do Horcones Inferior apresentam cinco conjuntos morénicos, associados a três 
glaciações: 1. Glaciação de Santa Maria – MIS 6, marcada nas moreias de Punta de Vacas; 2. 
Glaciação de Llanquihue - MIS 2, marcada nas moreias de Penitentes, moreias laterais de Horcones e 
till vermelho da moreia de Confluência; 3. Glaciação de Llanquihue tardio - Final do MIS 2, marcada 
na moreia hummock de Horcones e no till cinza da moreia de Confluência. As dinâmicas 
geomorfológicas holocénicas criaram inicialmente um ambiente paraglaciar que evoluiu para um 
ambiente periglaciar. As moreias actuais a montante de Confluência marcam um avanço mais 
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recente do glaciar e uma erosão glaciar actual, contemporânea de um ambiente para e periglaciar, 
responsável por desabamentos,  deslizamentos  e fluxos de rochas e detritos que criaram gigantescos 
cones e taludes de detritos, lóbulos de solifluxão, glaciares rochosos e depressões termocársicas.  
A análise do comprimento e do posicionamento da frente do glaciar Horcones Inferior sugere 
que um aumento da temperatura poderá criar novas dinâmicas glaciares, passando glaciares que não 
apresentavam dinâmicas surge a reunir condições para que estas se possam iniciar. A análise do 
balanço de massa do glaciar parece sugerir que esta dinâmica poderá ser uma resposta às mudanças 
climáticas. A determinação da área de acumulação do glaciar Horcones Inferior parece também 
indicar que o glaciar Horcones Inferior está longe do equilíbrio e que poderá continuar a perder 
massa nos próximos anos, ainda que estas variações dependam do ajuste dinâmico do glaciar às 
mudanças climáticas entretanto verificadas. 
 
Palavras-chave: Geomorfologia glaciar, Dinâmica glaciar, Glaciações nos Andes, Horcones Inferior, 
Aconcágua.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
VII 
 
Abstract 
This dissertation is a study in glacial morphology of the Horcones Inferior valley, in the 
Argentinean Andes. This valley presents great geomorphologic interest, not only because of its 
morphology, but also because of the erosive processes that are active in the bottom of the valley and 
in its slopes. The surge dymanics of the main glacier of the valley, and the huge number of rock 
glaciers provide unique characteristics to this area, where abundant and varied shapes and deposits 
are produced by glacial, glacifluvial, paraglacial and periglacial processes. The main purpose of this 
investigation was a geomorphologic study based on the interpretation of the landforms of glacial 
erosion, transport and accumulation, understanding its dynamics over the last 20 000 years, as well 
as the glacier response to the climate change in the area. The methodology is based on field work, 
which required a careful planning and preparation, and led to the drawing of the cartography of 
glacial landforms and deposits, a general and detailed geomorphologic cartography, collecting 
samples of sediments for lab analysis, analyzing and dating of sediments and, finally, determining 
glacier mass balance and movements, through the analysis of satellite images.  
The 25 inventoried glaciers and ice forms location depends on the altitude, as there are less 
covered and rocky glaciers as the altitude increases, giving way to white glaciers. The Horcones 
Inferior glacier, which is inherited from the last Quaternary cold period, survives in a periglacial 
environment, with an accumulation zone about 2,5 km in length, and about 9,5 km of ablation zone, 
with many crevasses and thermokarst depressions. It has a secondary tongue. The Tolosa and 
Horcones Inferior valleys are typical glacial Andes valleys, with white, rock and covered glaciers, as 
well as other ice forms, namely a fossil rock glacier in Tolosa valley. The surge dynamics of Horcones 
Inferior glacier has left geomorphologic evidence on the ground, and it seems to be related to the 
area’s seismic activity, and possibly with the glacier’s response to recent climate change fluctuations. 
The periglacial environment has not allowed the preservation of much of the glacial morphology, but 
there still exists a few diverse landforms. The Horcones and the Horcones Inferior valleys reveal 5 
moraine sets, associated with three glaciations: 1. Santa Maria glaciations, bearing marks in the 
Punta de Vacas moraines; 2. Llanquihue-MIS 2 glaciation, bearing marks in the Penitentes and 
Horcones lateral moraines, as well as in the red till of Confluencia moraine; 3. Late Llanquihue-Final 
MIS 2 glaciation, bearing marks in the Horcones hummock moraine, as well as in the gray till of 
Confluencia moraine. The Holocene geomorphologic dynamics initially created a paraglacial 
environment which later evolved to a periglacial environment. The present moraines upstream of 
Confluencia bear the marks of a recent glacier advance and a current glacial erosion, contemporary 
of para and periglacial environments, responsible for landslides, landslips and rock and debris fluxes, 
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which created gigantic debris cones and slopes, solifluction lobes, rock glaciers and thermokarst 
depressions.  
Analyzing Horcones Inferior glacier’s length and its terminus position allows us to infer that 
an increase in temperature may create new glacial dynamics, given that glaciers not possessing surge 
characteristics may change in a way to make this kind of dynamics now possible. Analyzing the 
glacier’s mass balance allows us to sugest the idea that this particular dynamics may be a response to 
climate change. The determination of the area of the glacier’s accumulation zone made us conclude 
that Horcones Inferior glacier seems to be away from equilibrium, and that it may continue to lose 
mass in the next years, although these variations depend on the glacier’s dynamic adjustment to 
climate change that may occur onwards.  
 
Keywords: Glacial geomorphology, glacial dynamics, Andes glaciations, Horcones Inferior, 
Aconcagua.  
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INTRODUÇÃO 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Carregador de altitude atravessando um cone de detritos no trilho de acesso a Confluência, no Parque Provincial do Aconcágua. 
“Las montañas susurran pero sólo a quienes las 
escuchan.” 
Autor desconhecido 
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A presente investigação insere-se num projecto de doutoramento sobre a dinâmica dos 
glaciares no Quaternário relacionadas com as alterações climáticas à escala global. Os Andes são uma 
das cordilheiras mais glaciadas do planeta e, como tal, um “laboratório” privilegiado para o estudo 
dos glaciares e da sua geomorfologia. O presente trabalho pretende ser um contributo para a análise 
da geomorfologia glaciar dos Andes, no vale de Horcones Inferior, um vale de montanha glaciado. A 
investigação em Geomorfologia Glaciar é um dos campos na área da Geografia que mais pode 
contribuir para a compreensão da evolução da paisagem nos Andes. 
Uma paixão por montanhas, glaciares, paisagens inóspitas e pouco tocadas pela presença 
humana foi determinante para a persecução deste projecto. A mesma paixão que me levou para a 
serra do Alvão ou do Montesinho, em Portugal, puxou-me para montanhas maiores e com glaciares 
activos. A paixão cresceu com o tempo e a necessidade de conhecer mais levou-me até aos Andes. 
Aqui poderia estudar no terreno aquilo que, até à data, só tinha lido nos livros. Para além disso, e das 
gigantescas montanhas, os Andes oferecem muito mais ao geomorfólogo: uma paisagem virgem, 
recente, e com inúmeros glaciares. Esta era a combinação perfeita para uma investigação de sucesso: 
motivação e um ambiente geomorfológico praticamente infinito.   
 
Fig. 1: Localização geográfica do Cerro Aconcágua e do vale do Horcones Inferior (Fonte de dados: ESRI). 
 
Localizada na faixa Pacífica do continente sul-americano, a cordilheira andina constitui um dos 
maiores marcos geográficos mundiais. Nos Andes Centrais, o Cerro Aconcágua, com 6962 m de 
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altitude, ostenta o título de montanha mais alta do mundo fora da cordilheira dos Himalaias (fig. 1). 
O Aconcágua, na Argentina, apresenta uma série de glaciares em seu redor que, pela sua 
espectacularidade e especificidade, atraem a atenção dos investigadores. Em torno do cume desta 
montanha existem vários glaciares que vão descendo as vertentes montanhosas em direcção ao 
fundo dos vales. A norte, temos os glaciares de Vacas Sul e o Güssfeldt; a este, os glaciares del Este, 
Ameghino e dos Polacos; a oeste, o glaciar Horcones Superior; e a sul, vários glaciares suspensos na 
parede sul como o Glaciar Central e o dos Relinchos. Esta parede apresenta uma altura que atinge os 
2500 m na vertical. Na base desta parede existe um glaciar coberto, o Horcones Inferior (fig. 2). É o 
vale ocupado pelo Horcones Inferior que será objecto de estudo nesta investigação.  
 
Fig. 2: Glaciares do Aconcágua. A – Cerro Aconcágua; B – Glaciar dos Polacos; C – Glaciar del Este; D – Glaciar Ameghino; E – 
Glaciar das Vacas Sul; F - Glaciar Güssfeldt; G – Glaciar Horcones Superior; H – Glaciar Central; I – Glaciar de los Relinchos; J 
– Glaciar Horcones Inferior. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
 
 
A escolha do vale do Horcones Inferior como objecto de estudo prende-se com uma série de 
factores. O glaciar apresenta bastante interesse do ponto de vista geomorfológico, com uma 
morfologia no seu vale bastante característica, onde processos erosivos actuais nas vertentes 
interagem com processos de erosão glaciar no fundo do vale. As particularidades e dinâmica deste 
glaciar, onde se destacam episódios surge, constituem pontos de bastante interesse e concedem-lhe 
características específicas. Os processos glaciares, fluvioglaciares, paraglaciares e periglaciares 
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produzem formas e depósitos variados e abundantes por todo o vale. Sendo assim, o seu estudo 
constituiu um aspecto preponderante para a escolha do local.  
Localizado em Alta Montanha, o vale do Horcones Inferior estende-se desde a base da 
parede sul do Aconcágua, a 4400 m de altitude, até à confluência com a ribeira de Horcones 
Superior, a aproximadamente 3347 m, nas proximidades de Confluência. No entanto, face à 
continuidade dos processos, formas e depósitos ligados à erosão do vale, optou-se por estender a 
área de estudo para jusante no vale de Horcones, até à povoação de Puente del Inca, a 2700 m. 
Assim, a área em estudo corresponde, na parte superior, à bacia hidrográfica do Horcones Inferior e, 
na sua continuidade no rio de Horcones, até à sua confluência com o rio Cuevas, em Puente del Inca. 
O limite da área foi definido pela linha de cumeada, limite da bacia hidrográfica, unindo os pontos 
mais elevados em torno dos vales (fig. 3).  
 
Fig. 3: Delimitação da área em estudo. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
 
A questão da acessibilidade também foi preponderante na escolha da área, na medida em 
que se trata de uma área de alta montanha onde é difícil encontrar lugares seguros de progressão, 
pernoita e com acesso razoável. A área em estudo permite uma acessibilidade razoável ao longo de 
toda a margem esquerda das linhas de água. A margem direita apresenta uma acessibilidade mais 
condicionada, mas em alguns locais é possível a aproximação. O glaciar em si, no entanto, é de 
acesso muito condicionado, bastante instável e inseguro, já que se trata de um glaciar coberto em 
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que as crevasses e cavidades estão escondidas por detritos. Esta situação condicionou o trabalho 
desenvolvido sobre o glaciar.  
A maioria da área em estudo localiza-se no interior do Parque Provincial do Aconcágua. Esta 
situação condicionou, por seu turno, o tempo de permanência no terreno. Para entrar no parque é 
necessário pagar permissão para um, três, sete ou vinte dias de permanência. Nas primeiras estadias 
optou-se por visitas de um ou três dias para um conhecimento geral da área; seguidamente foram 
feitas várias semanas de trabalho de campo com duração de 7 dias durante os anos de 2010, 2011, 
2012 e 2013.  
 
Objectivos 
O desenvolvimento do trabalho de investigação assentou, numa primeira fase, na selecção 
de um vale glaciar que, pelos aspectos geomorfológicos e pela dinâmica actual, fosse expressivo. A 
escolha recaiu sobre o vale do glaciar Horcones Inferior, no Aconcágua, que se apresenta a uma 
altitude média de cerca de 4000 m.  
Um dos objectivos da investigação passa por proceder a um estudo geomorfológico de 
pormenor, de maneira a identificar formas de erosão, transporte e acumulação glaciar. Na análise 
das formas glaciares, a investigação terá como objectivo estudar processos de ablação e de remoção 
de rocha, tal como fracturação da rocha-mãe sob o glaciar.  
O objectivo central desta investigação consiste assim na análise do glaciar Horcones Inferior, 
como exemplo típico dos glaciares de montanha andinos que aparecem a esta latitude, de forma a 
tentar perceber a sua dinâmica nos últimos 20 mil anos, analisando os seus recuos e avanços, bem 
como as marcas geomorfológicas dessa dinâmica. A investigação e análise dos glaciares do vale de 
Horcones Inferior pretende criar condições para tirar ilações sobre a dinâmica dos glaciares na 
região.  
O objectivo geral da investigação será estudar e compreender as características 
geomorfológicas do vale seleccionado, assim como os factores que o condicionam, tentando 
compreender o comportamento dos glaciares aí existentes face às variações climáticas holocénicas. 
Esta análise poderá corroborar, ou não, teorias de degelo glaciar associadas a mudanças climáticas 
globais recentes. Estando estas na ordem do dia, a presente investigação estará inserida num 
conjunto de estudos que, à escala mundial, poderão ser de importância vital para a compreensão das 
alterações do clima actual. 
 Este projecto insere-se no contexto da Glocalização, neologismo resultante da fusão dos 
termos globalização e local, permitindo a aplicação da dimensão local (estudo de glaciares nos 
Andes) na caracterização e estudo de um problema global (mudanças climáticas globais), podendo 
ser determinante nos estudos actuais do clima. 
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Metodologias  
Em geomorfologia, o trabalho de campo é a base metodológica da dissertação, e uma vez 
que este foi desenvolvido na cordilheira dos Andes, a sua prévia preparação foi determinante. Incluiu 
diversas tarefas: levantamento de hipóteses e a previsão, planificação da investigação, observação, 
descrição, medição, classificação, recolha e organização de dados, análise, interpretação, avaliação e 
formulação de modelos (fig. 4). O objectivo da investigação foi a obtenção de dados e descrições de 
variáveis que possam gerar e/ou validar modelos (conceptuais, numéricos ou físicos).  
 
Fig. 4: Esquema das diferentes fases metodológicas em que assentou o trabalho. 
 
Decorrente da especificidade do tema de estudo, foi necessária uma longa permanência no 
terreno, em condições adversas. Esta situação requereu um planeamento e preparação cuidada. A 
distância a Portugal envolve claramente um custo elevado da investigação. Associado ao pagamento 
das passagens aéreas anuais, há que juntar o alojamento na cidade de Mendoza, cidade base a partir 
da qual se desenvolveu a investigação, as deslocações em autocarro de mais de quatro horas para 
chegar a Puente del Inca, o pagamento de permissões junto do Parque Provincial do Aconcágua para 
poder entrar e permanecer no terreno, os custos de permanência no parque e na aldeia de Puente 
del Inca, etc. As despesas constituíram uma parte importante na programação da investigação, mas a 
distância e isolamento vivido não são factores a desconsiderar. De Puente del Inca é necessário 
caminhar durante cinco horas, com todo o material indispensável à investigação e à sobrevivência 
em autonomia durante 7 dias, para chegar a Confluência, o local onde se monta o acampamento. 
Daí, são efectuadas as saídas diárias, quer para o vale do Horcones e do Horcones Inferior, quer para 
o vale da Tolosa, sempre em solitário. As saídas começam sempre que o sol nasce e terminam 
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quando o sol se põe. O percurso, de ida e volta, entre Confluência e Plaza Francia envolve sempre um 
mínimo de nove a dez horas de caminho, dependendo das condições atmosféricas. A este percurso 
há que juntar o desenvolvimento do trabalho de campo, o que torna os dias extremamente 
cansativos e longos. Destaca-se o facto de a direcção do parque provincial não permitir a recolha de 
sedimentos e blocos da área protegida, o que leva a que o trabalho de campo tenha que ser 
extremamente intenso, com análise dos materiais que compõem os depósitos no local.  
A elevada altitude a que a grande parte do trabalho de campo foi desenvolvido (entre os 
3000 e 4200 m de altitude) requer um processo de aclimatação lento e, mesmo depois do organismo 
estar devidamente aclimatado, moroso e nem sempre fácil em virtude das distâncias percorridas e 
da natureza dos terrenos. Acresce a estas condicionantes, as condições atmosféricas, normalmente 
com ventos fortes, ocasionalmente com nebulosidade, e com algumas tempestades de neve e gelo. 
As condições atmosféricas são determinantes para o sucesso do trabalho de campo, especialmente 
do ponto de vista motivacional e psicológico. É extramente difícil e duro permanecer muitos dias em 
alta montanha com ventos fortes, precipitação e temperaturas negativas. Sendo assim, destacaria a 
importância de ajustar as saídas de campo às previsões meteorológicas para ao sucesso da 
investigação.   
Várias técnicas foram utilizadas neste projecto, a destacar: cartografia das formas e 
depósitos glaciares, cartografia geomorfológica geral e pormenorizada, e recolha de amostras de 
sedimentos para posteriores análises granulométricas. Foram ainda utilizados métodos de análise e 
datação de sedimentos, nomeadamente datação relativa e utilização de datações por 
termoluminescência e carbono-14 efectuadas por outros investigadores argentinos que trabalham na 
área ou em áreas limítrofes. Para além disso, foi necessário, sempre que possível, recorrer a métodos 
de determinação de balanço de massa e dos movimentos dos glaciares através de imagens de 
satélite, nomeadamente para inferir sobre alterações na ablação e acumulação. Em cada temática 
particular, foram utilizadas metodologias de análise específicas que serão desenvolvidas nos 
respectivos capítulos.  
Os gelos e sedimentos glaciares constituem registos fiáveis de paleoclimas e paleoambientes, 
sendo que na sua análise é imprescindível empreender uma série de técnicas, nomeadamente 
recolha de amostras, análise e datação das amostras e análise de dados. Não foram efectuadas 
análises nos gelos glaciares já que a presente investigação corresponde a um trabalho de 
geomorfologia e não verdadeiramente a um estudo de glaciologia. O estudo de sedimentos glaciares, 
fluvioglaciares e periglaciares foi determinante. 
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Estrutura  
O primeiro capítulo permite fazer um enquadramento geológico e geográfico da área em 
estudo, proporcionando uma caracterização morfoestrutural, litológica, estratigráfica e bioclimática. 
No segundo capítulo, dedicado à dinâmica glaciar, será feito o estado da arte relativa a esta temática, 
quer ao nível da inventariação dos glaciares argentinos, como ao nível da investigação em 
geomorfologia e geologia. Depois de uma abordagem teórica à dinâmica glaciar, serão analisados e 
caracterizados os diversos glaciares existentes na área, tendo em atenção a sua tipologia, bem como 
as razões explicativas para uma elevada concentração de glaciares cobertos e rochosos. A dinâmica 
surge do glaciar Horcones Inferior será alvo de uma análise detalhada, com base bibliográfica, com 
recurso à detecção remota e através da análise geomorfológica local.   
O terceiro capítulo, dedicado à geomorfologia glaciar, iniciar-se-á com uma abordagem 
teórica às formas de erosão glaciar. Esta investigação envolve uma análise morfológica a diferentes 
escalas. Do ponto de vista da macro e meso-escalas, o estudo recaiu sobre superfícies amplas com 
ocupação glaciar ou já erodidas pelo gelo, superfícies polidas, circos glaciares, vales, arestas, horns, 
tarns e ombilics, blocos erráticos, faces estriadas da rocha-mãe e rochas aborregadas. Rochas 
estriadas e polidas, formas em p e em s, microformas de origem glaciar, foram também estudadas 
neste capítulo.  
Nas formas de transporte e acumulação glaciar, o objectivo da investigação foi analisar os 
vários sedimentos que as compõem, tanto os depositados directamente a partir do gelo, como os 
depósitos criados pela acção do degelo glaciar. Os primeiros estão restritos às imediações do glaciar 
actual, enquanto os depósitos provenientes do degelo poderão aparecer em lugares muito mais 
afastados da bacia. Ao nível dos depósitos glaciares, foi feita uma análise, tentando descriminar os 
que estão relacionados com a fusão supraglaciar, fusão subglaciar, acreção e deformação, bem como 
das características sedimentológicas principais dos depósitos glaciares. Na análise dos sedimentos 
glaciares, teve-se como objectivo o estudo laboratorial das formações com vista à sua caracterização 
e posterior datação relativa, de forma a reconstruir paleoambientes.  
As formas e depósitos fluvioglaciares, associadas a um ambiente pró-glaciar, foram também 
alvo de análise, nomeadamente a sedimentação fluvial no vale da ribeira do Horcones Inferior, com 
pequenas planícies de outwash e moreias com níveis de terraços que possam testemunhar avanços e 
recuos do glaciar, bem como a sedimentação fluvial no vale do rio Horcones e a compreensão do vale 
do rio Cuevas até Punta de Vacas e ao longo do rio Mendoza. Este capítulo termina com uma análise 
do acidente geográfico de Puente del Inca. 
Para além dos depósitos glaciares, foram alvo de estudo geral os movimentos actuais de 
vertente, extremamente importantes na caracterização das dinâmicas actuais do glaciar e no seu 
fornecimento de material rochoso aos glaciares. As formas e depósitos paraglaciares e periglaciares 
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foram alvo de estudo no quarto capítulo, já que as dinâmicas actuais activas permitiram uma 
acumulação bastante significativa destes materiais nas vertentes e no fundo dos vales. A sua 
compreensão foi determinante para a reconstrução do ambiente glaciar.  
A análise das formas actuais é determinante para a compreensão da evolução 
geomorfológica da paisagem actual. Pretende-se fazer uma reconstituição paleogeográfica da 
dinâmica glaciar pleistocénica e holocénica, com uma breve análise sobre as glaciações e a sua 
importância na compreensão da história da terra. Sendo assim, um dos objectivos deste estudo foi a 
elaboração de cartografia geomorfológica de pormenor da área investigada, que permita apontar 
uma evolução glaciar quaternária. Esta situação só foi possível utilizando datações absolutas, 
efectuadas por outros autores, e datações relativas, sendo estas últimas também um dos objectivos 
do trabalho no quinto capítulo. Neste capítulo pretende-se dar um contributo para o conhecimento 
dos paleoambientes glaciares, com base em reconstituição paleoclimática quaternária da área em 
estudo onde se destacam três glaciações: Punta de Vacas, Penitentes e Horcones. Depois destas 
registaram-se mudanças climáticas holocénicas que deixaram também a sua marca na paisagem.  
Anexo a este trabalho de investigação é apresentado um esboço geomorfológico que  
sintetiza a análise geomorfológica da área em estudo. 
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CAPITULO I  
Enquadramento 
geológico e geográfico 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Acampamento de Confluência a 3400 m de altitude.  
"lo que he visto muchas veces es que cuando después de algún buen aguacero, que suele durar dos y tres y más días, se descubre esta cordillera aparece toda 
blanca desde su pie y hasta de los primeros y anteriores montes que están delante y causa una hermosísima vista, porque el ai re de aquel es tan puro y tan 
limpio que pasado el temporal, aunque sea en lo más riguroso del invierno, lo despeja de, amera que no aparee en el una nube, ni se ve en muchos días y 
entonces, rayando el sol en aquella inmensidad de nieves y en aquellas empinadas laderas y blancos costados y cuchillas de tan dilatadas sierras, hacen una 
vista que aun a los que nacemos allí y que estamos acostumbrados a ella, nos admira y da motivos de alabanza al creador, que tal belleza pudo crear" . 
 
Alonso de Ovalle, 1646 
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1. CARACTERIZAÇÃO MORFOESTRUTURAL 
A Cordilheira Andina, sensivelmente paralela à linha de costa sul-americana do Pacífico, 
apresenta uma extensão superior a oito mil quilómetros, desde o Chile até à Venezuela. Com uma 
altitude média superior a 4000 metros, o seu pico mais alto, o Aconcágua, atinge 6962 m de altitude. 
Apesar de apresentar larguras relativamente limitadas (os trechos menos estreitos rondam os 150-
160 km), em comprimento é a maior cadeia montanhosa do planeta. Do ponto de vista geológico, 
Morres e Twiss (1995) dividem os Andes em sete segmentos alinhados na direcção N-S (zonas A-G), 
de forma a permitir uma explicação da sua evolução geológica, em que cada um deles apresenta 
características geológicas distintas (fig. 5 e 6). Deste ponto de vista, a presente investigação localiza-
se no segmento D.   
 
Fig. 5: Divisão proposta por Morres e Twiss, em 1995, para os Andes. 
Fonte: http://www.geo.arizona.edu/geo5xx/geo527/Andes/intro.html 
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Fig. 6: Secção D da Divisão proposta por Morres e Twiss, em 1995, para os Andes. 
Fonte: http://www.geo.arizona.edu/geo5xx/geo527/Andes/intro.html 
 
Do ponto de vista geomorfológico, os Andes podem ser divididos em várias unidades 
morfoestruturais, no entanto, o mais comum é distinguir a Cordilheira Central (Andes Centrais), onde 
três cordilheiras se ramificam (central, ocidental e oriental) separadas pelo Altiplano (na região do 
Peru, Bolívia e norte do Chile), a Cordilheira Meridional (Andes do Sul), estreita e com picos 
montanhosos imponentes (que serve de fronteira entre o Chile e a Argentina), e a Cordilheira 
Setentrional (Andes do Norte), com altitudes progressivamente mais reduzidas à medida que nos 
dirigimos para norte (desde o Peru, passando pelo Equador até à Colômbia), embora vários vulcões 
atinjam aqui cotas superiores a cinco mil metros de altitude. Na Colômbia, na parte final da 
cordilheira, esta volta a ramificar-se e dá origem às Cordilheiras Ocidental e Oriental, esta última 
estendendo-se até à Venezuela (fig. 7).  
 
Fig. 7: Maiores estruturas e divisões morfológicas dos Andes. 
Fonte: Gansser (1973). "Generalised geological map of the Andes 1:20,000,000: Facts and theories on the Andes, Twenty-
sixth William Smith Lecture". Journal of the Geological Society, London 129, 93–131 
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Toda esta área é fortemente recortada pela tectónica já que se encontra no contacto das 
placas sul-americana e de Nazca. Toda a cordilheira apresenta um elevado número de vulcões 
activos, facto resultante da subducção da Placa de Nazca, originando o flanco oriental do Anel de 
Fogo do Pacífico. Apesar de existirem registos de actividade tectónica que remontam ao Paleozóico, 
hoje atribui-se grande parte da actividade ao Mesozóico, já que foi desde essa altura que se deu a 
formação desta cordilheira, devido ao mergulhar da parte este da placa sul-americana durante a 
abertura do Atlântico. Nesta altura, o chamado Paleo-Pacífico, a Pantalassa, transformava-se no 
actual oceano Pacífico depois do fecho da bacia do Mar de Tétis e a divisão de Pangeia. 
De acordo com Ramos (1996), quando uma placa oceânica colide com uma placa continental, 
a placa oceânica é empurrado para baixo, porque é geralmente mais densa. A placa oceânica funde 
em profundidade e, quando o magma sobe à superfície, através da actividade vulcânica, arrefece e 
origina rochas vulcânicas. No entanto, é de notar que entre os 28ο e 33oS de latitude, na Argentina e 
no Chile, não existem vulcões activos. Observações realizadas durante sismos revelam que, nas 
profundezas, a placa oceânica de Nazca não está a mergulhar fortemente sob o continente como o 
faz na região do Tupungato. O ângulo de subducção é menor na região do Aconcágua (bloco 
diagrama A) do que no sul, perto do Tupungato (vulcão activo - no diagrama B). O ângulo superficial 
de subducção causou a cessação da actividade vulcânica no Aconcágua (fig. 8).   
 
Fig. 8: Blocos-diagramas ilustrando que, como a subducção é menos profunda sobre o Aconcágua, o vulcanismo cessou. Aí, 
a subducção provocou apenas uma falha geológica. O mapa no canto inferior direito mostra a sombreada a zona sem 
vulcanismo activo. 
Fonte: Ramos, V.A., et al. (1996) Geologia De La Region Aconcagua, Provinces de San Juan y Mendoza. Subsecretaria de 
Mineria de La Nacion. Direccion National del Servicio Geologico, Annales 24 (1): 1-8, Buenos Aires. 
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O Aconcágua era um vulcão quando a placa oceânica mergulhava com um ângulo maior com 
o continente. No entanto, algures no Miocénico, há cerca de 10 a 8 milhões de anos, o ângulo de 
subducção começou a diminuir, resultando numa interrupção da fusão e tensões horizontais entre a 
placa oceânica e o continente. Esta situação provocou um conjunto de falhas que elevaram o 
Aconcágua da sua raiz vulcânica (fig. 9).  
 
Fig. 9: Corte geológico transversal do oeste (A) para o leste (B) através do acampamento de Confluência, mostrando a 
complexidade estrutural do Cerro Aconcágua, especialmente as extensas falhas responsáveis pelo seu soerguimento. 
Fonte: Ramos, V.A., et al. (1996) Geologia De La Region Aconcagua, Provinces de San Juan y Mendoza. Subsecretaria de 
Mineria de La Nacion. Direccion National del Servicio Geologico, Annales 24 (1): 1-8, Buenos Aires. 
 
De acordo com Ramos (1996, 2000) (fig. 10), os Andes Centrais são caracterizados por um 
arco magmático do Jurássico inferior - Cretácico na faixa costeira (arco interno), um arco exterior 
contemporâneo na actual fronteira Chile-Argentina, a Plataforma do Aconcágua e o desenvolvimento 
abortado de uma bacia marginal durante o Cretácico Inferior (Ramos e Aguirre-Urreta, 1992). A 
presença de calcários sugere um ambiente submarino para as erupções vulcânicas. A transgressão 
marinha durante o início e meados do Jurássico desenvolveu a plataforma do Aconcágua e um 
vulcanismo subaéreo foi causado pela elevação durante o Jurássico Superior, que também é evidente 
a partir da regressão marinha atrás da região do arco. O início do Cretácico é marcada por uma nova 
transgressão marinha na Plataforma Aconcágua, um decréscimo de plutonismo na Cordilheira 
Costeira e um extenso vulcanismo associado a uma bacia marginal abortada (Aberg et al., 1984). O 
regime extensional que caracteriza este segmento durante o Cretácico e Jurássico inferior é o 
resultado de um gradiente térmico elevado que causa uma expansão da crosta e que é responsável 
por uma camada espessa de rochas vulcânicas com metamorfismo de afundamento. Durante o final 
do Cretácico, mudanças no regime tectónico, de uma subducção tipo Mariana de baixa tensão para 
uma subducção do tipo chileno de alta tensão, causou o fecho das bacias e arcos e migração a leste 
dos focos magmáticos. As novas condições de stress são responsáveis pelo desenvolvimento de 
regressão marinha e uma bacia de retro-arco continental. O fecho de bacias e contracção associada 
produzem o Aconcágua ao longo da margem oriental da Cordilheira Principal no intervalo Cretácico-
Miocénico Tardio.  
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Fig. 10: Diferentes regimes tectónicos no sul dos Andes Centrais, mostrando a mudança entre e regime extensional e 
compreensivo há cerca de 115 Ma. 
Fonte: Ramos, V.A., e Aleman, A., (2000), Tectonic Evolution of the Andes, in Cordani, U., Milani, E.J., Thomaz Filho, A., and 
Campos Neto, M.C., eds., Tectonic Evolution of South America: Rio de Janeiro, p. 635-685. 
 
Sendo assim, as estruturas geológicas desta área são relativamente complexas. As estruturas 
costeiras em arcos vulcânicos formam uma cordilheira. Um vale central separa a Cordilheira 
Principal, a Oeste, onde se localiza o Cerro Aconcágua. Segue-se, para Este, a Cordilheira Frontal e a 
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Pré-Cordilheira e de seguida as designadas Pampas, uma série de depressões soerguidas (fig. 11). 
Esta secção contém a zona de transição em que a placa Nazca se altera de um pendor normal de 
aproximadamente 300 para uma configuração subhorizontal e regressa a um pendor normal. 
Caracteriza-se ainda por uma reduzida actividade vulcânica.  
 
Fig. 11: Estrutura da cordilheira andiana nos Andes Centrais. a) Localização dos Andes com as principais províncias 
geológicas e sequências litológicas entre Santiago (Chile) e Mendoza (Argentina), b) diagrama de blocos mostrando as 
principais estruturas da Cordilheira Principal e Cordilheira Frontal com a localização do Aconcágua e o cinturão de rochas 
dobradas e falhadas. 
Fonte: Giambiagi et al. (2009) The High Andean Cordillera of central Argentina and Chile along the Piuquenes Pass-Cordon 
del Portillo transect: Darwin's pioneering observations compared with modern geology. Rev. Asoc. Geol. Argent., Buenos 
Aires, V. 64, n. 1. 
 
Nesta secção dos Andes Centrais, o Quaternário foi decisivo para o aparecimento de quatro 
unidades morfoestruturais paralelas ao Pacífico. A primeira, designada por Cordilheira Costeira, 
composta por arenitos e ardósias mesozóicas de caracter continental com alguns afloramentos de 
rochas paleozóicas, constitui a margem pacífica e aparece no Chile. A segunda, designada Cordilheira 
Principal, divide-se pelo Chile e Argentina, correspondendo à cadeia montanhosa andina que culmina 
no Cerro Aconcágua e é composto por rochas do complexo vulcânico do Aconcágua e material 
pertencente à bacia do mesozóico (fig. 12).  
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Fig. 12: O impulso da frente do Aconcágua no seu contexto regional e local dos perfis. 1) Terras de pré-andinos 
indiferenciadas (Cordilheira Frontal e Cordão de la Cerrada), 2) Mesozóico indiferenciado da Cordilheira Principal (não 
apresenta estrutura na figura) 3) Fanglomerados Penitentes (Miocénico inferior), 4) Complexo Vulcânico do Aconcágua, 
incluindo os aglomerados de Santa Maria (do Miocénico Médio e Superior), 5) Glaciares, 6) Frente principal de impulso da 
faixa de dobramentos e as tendências do Aconcágua (FPCA) 7) falhas inversas relacionados. 
Fonte: Vicente (2005) La fase primordial de estructuración de la faja plegada y corrida del Aconcagua: importancia de la 
fase pehuenche del Mioceno inferior. Rev. Asoc. Geol. Argent. [online]. 2005, vol.60, n.4, pp. 672-684.  
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As duas primeiras correspondem aos Andes propriamente ditos. A terceira, designada 
Cordilheira Frontal, corresponde na região à cordilheira do Tigre, em Uspallata, e é constituída por 
rochas metamórficas e sedimentares do Paleozóico Superior e Médio. Inclui ainda sedimentos 
carbónicos em discordância angular sobre os anteriores, assim como vulcanitos e plutonitos permo-
triásicos. A quarta, designada Pré-cordilheira, corresponde à área montanhosa nas proximidades de 
San Juan e Mendoza e já distante da área em estudo, e é composta por rochas sedimentares 
paleozóicas e mesozóicas. O contacto da Cordilheira Frontal com a Cordilheira Principal encontra-se 
no limite da área em estudo, no Cerro de Santa Maria, a Este e, em Puente del Inca, a Sul. Este limite 
corresponde a uma linha de contacto por falha (faixa de dobramentos) entre as formações pré-
triásicas e as cretácicas. 
Os Andes Centrais constituem uma barreira contínua, paralela à costa pacífica, bastante 
elevada e com alguns vales largos e profundos. Com uma orientação predominantemente N-S, os 
seus vales obedecem a uma orientação geral E-O, destacando-se os vales do rio Mendoza e do rio 
Horcones, cujas águas são provenientes do degelo glaciar das montanhas circundantes, 
nomeadamente o Cerro Tolosa (5432 m), o Cerro Cuerno (5462 m), o Cerro Almacenes (5078 m), o 
Cerro Mirador (5511 m), o Cerro Santa Maria (4996 m), o vulcão Tupungato (6858 m), o Nevado del 
Plomo (6120 m) e o Aconcágua (6962 m) (fig. 13, 14 e 15).  
 
Fig. 13: Cerro Tolosa  Fig. 14: Cerro Almacenes   Fig. 15: Cerro Mirador 
 
De acordo com Ramos e Aguirre-Urreta (1992), o segmento dos Andes Centrais onde se 
localiza a área em estudo é a designada Plataforma do Aconcágua e caracteriza-se por um arco 
magmático do Jurássico Inferior e Cretácico. Esta plataforma terá sido uma bacia sedimentar durante 
o Cretácico.  
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2. CARACTERIZAÇÃO LITOLÓGICA E ESTRATIGRÁFICA 
A caracterização litológica e estratigráfica é essencial para o conhecimento da área.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
     
Fig. 16: Carta geológica da área em estudo à escala: 1/250 000.  
   9 km 0                    3      6 
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A caracterização litológica e estratigráfica da área em estudo foi feita com base num 
conjunto de estudos levados a cabo por diversos geólogos mas na sua maioria coordenados por 
Victor Ramos, da Universidade de Buenos Aires e alguns estudos prévios de Borde (1966), Aubouin e 
Borrelo (1966), Laugenie (1970), Bustos (1977) e Vicente (1970, 1972). Do ponto de vista geológico, 
existem rochas paleozóicas, nomeadamente grauvaques semi-metamorfizados, com intrusões de 
diversas rochas magmáticas. As rochas paleozóicas são sobrepostas por sedimentos marinhos 
apresentando ambos intrusões de lacólitos riolíticos e porfíricos. Existem também algumas intrusões 
de rochas eruptivas mesozóicas. A culminar estes materiais temos depósitos continentais cenozóicos. 
Do ponto de vista estrutural, esta área está bastante recortada pela tectónica exibindo 
blocos soerguidos com cumes erodidos. O sistema de falhas predominante tem direcção N-S e E-O, 
sendo que este último define claramente a rede hidrográfica (fig. 17 e 18). 
    
Fig. 17: Vale do rio Mendoza.                Fig. 18: Vale do rio Mendoza. 
 
Sendo assim, poderá falar-se numa história geológica que se resumirá com um primeiro 
dobramento na Era Paleozóica, com posterior soerguimento e erosão. Já no Devónico terá havido a 
formação de sedimentos. Chegamos ao final da Era Paleozóica com uma peneplanície irregular com 
erupções e intrusões de plutonitos com siltes e lacólitos de riólitos.  
   
Fig. 19: Sedimentos marinhos exibindo fósseis de amonites presentes num bloco da moreia de Horcones. 
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Já na Era Mesozóica, assistimos a uma pausa na erosão e um abatimento da região, 
permitindo o avanço das águas marinhas (de Oeste), criando sedimentos marinhos (calcários, 
arenitos, conglomerados) (fig. 19). Estes chegam a encontrar-se a cerca de 4500 m. No final do 
Mesozóico ter-se-á assistido a erupções de material piroclástico. A cordilheira Andina terá emergido 
antes do Jurássico Superior mas a sua emersão completa só ocorreu no Cretácico Médio (Borde, 
1966). No período Terciário terá ocorrido uma flexura de grande escala produzindo dobras 
monoclinais, criando a Bacia de Uspallata e permitindo a elevação da Pré-cordilheira e da Cordilheira 
Frontal. Isto terá ocorrido no Miocénico Superior e determinou as zonas culminantes, 
nomeadamente o sinclinal do Aconcágua. Posteriormente terá ocorrido um aumento da erosão e, já 
no final do Terciário, fortes movimentos orogénicos criaram escarpas de falha que cortaram os 
dobramentos (Bustos, 1977). No Quaternário, ter-se-á produzido um reajuste da tectónica, 
apresentando as falhas e fracturas a direcção predominante N-S e E-O. Segundo Laugenie (1970), no 
Pleistocénico, a tectónica teve um papel possante e ter-se-á produzido um conjunto de falhas 
determinante para a formação das cadeias montanhosas actuais. Estas falhas terão produzido um 
jogo em extensão mas também um rejogo horizontal lateral. Daí até à actualidade tem-se assistido a 
manifestações vulcânicas na região.  
 
Fig.20: Esboço geológico regional do rio Mendoza. 
Fonte: Bustos (1977) - "Le massif de l'Aconcagua”, Thèse de 3e cycle, Tese de doutoramento não publicada, Universidade 
de Bourdeux, França. 
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 Segundo Bustos (1977), a Cordilheira Principal revela duas transgressões marinhas 
interrompidas por uma sedimentação continental e detrítica com características uniformes e 
monótonas. A transgressão do Jurássico Inferior foi precedida por uma incursão Triásica. Esta última 
inaugurou a sedimentação marinha até ao Jurássico Médio se depositar a Oeste das áreas vulcânicas 
e a Este dos calcários margosos. Estas séries marinhas encontram-se sobre depósitos de gesso do 
Jurássico Superior (Gesso Oxfordiano). É sobre estas séries de gesso que existem algumas evidências 
tectónicas de cobertura nos Andes que mantêm o seu vigor e agudez nas formas estruturais 
(Laugenie, 1970) (fig. 20).  
Quadro I: História geológica da Cordilheira Principal 
      Cronologia Formações 
Estratigrafia e 
Litologia 
Orogénese 
 
C
en
o
zó
ic
o
 
 
 
 
Paleogénico 
 
 
Miocénico 
Oligocénico 
 
 
 
 
Maestrichiano 
 
Fm Agua de la Pedra 
C   
Fm Farellones A   
Fm Abanico 
 
A   
M
es
o
zó
ic
o
 
 
 
Cretácico 
Albiano 
Fm Diamante 
 
C   
Barremiano 
Fm Huitrin 
 
J   
Néocomiano 
Fm Mendoza 
 
Cl   
Kimmeridgiano 
Fm Tordillo C 
G 
  
 
Jurássico 
Oxfordiano 
Fm Auquilco (gesso 
principal) 
J   
Dogger Fm Manga-Bayense C 
G 
  
Liásico  
Permo-triásico 
Fm Lotena (Cuyano 
superior e inferior) 
J 
Cl 
  
P
al
eo
zó
ic
o
 
 
Carbónico 
Série porfírica P   
Complexo metamórfico M   
Legenda: - - - Discordâncias; A – Complexo Andesitico; G – Grés; C – Conglomerado; J – Gesso; Cl – Calcário; P – 
Complexo porfírico-riolitico.  
Fonte: Adaptado de Bustos (1977) - "Le massif de l'Aconcagua”, Thèse de 3e cycle, Tese de doutoramento não publicada, 
Universidade de Bourdeux, França.  
 
No Aconcágua esta série de gesso marca o final deste ciclo marinho e penetra no Jurássico 
Superior através dos depósitos vermelhos da Formação de Tordillo (Kimmeridgiano). A segunda 
invasão marinha é mais curta e está marcada na Formação de Mendoza, do Cretácico Inferior 
Fase Geográfica 
Fase Orográfica  
 
Fase Incaique 
 
Fase Laramiena (Série Andesitica) 
 
 
Fase Sub-hercinica 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fase Araucane 
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(Tithoniano-Néocomiano), materializado em depósitos esverdeados a Este dos calcários-margosos. 
No Barremiano, dá-se a emersão definitiva das bacias marinhas e aparece uma segunda série de 
gessos mais finos e descontínuos designados por Gesso de Transição da Formação de Huitrin, que 
marcam o estilo continental do final do Mesozóico e do Terciário através de uma série vermelha 
detrítica do Cretácico Médio e Superior, cobertas em discordância por lavas paleogénes (quadro I). 
O Grupo Cuyano Inferior corresponde a sedimentos marinhos de grés arcósicos e calcários 
conquíferos. O grupo Cuyano Superior corresponde a depósitos marinhos costeiros no interior da 
cordilheira, aparecendo lutitos, calcários e calcários fossilíferos que, por ausência do Cuyano Inferior, 
passam directamente para o soco-antigo através de uma secção clástica basal.  
O Grupo Loteniano inicia-se por um conglomerado de transgressão marinha seguido por 
grés esverdeados, lutitos, margas e calcários fossilíferos e arenosos. Esta formação tem uma 
espessura de cerca de 60 m. O Grupo Chacayano inclui o Oxfordiano médio e superior e inicia-se por 
margas negras e verdes com amonites (Formação Lamanga). Esta formação apresenta uma 
espessura de cerca de 40-50 m. Segue-se uma cornija superior de dolomites com 10-15 m de 
espessura e a Formação de Auquilco com 50-100 m, composta por depósitos de evaporitos de 
anidrite e gesso. Esta formação de gesso desempenha um papel importante na tectónica da 
Cordilheira Principal; no entanto, podem existir secções onde praticamente desaparece e outras 
onde apresenta cerca de 200-300 m.   
A Formação de Tordillo aparece em discordância angular por vezes mascarada pela 
tectónica e corresponde a conglomerados, grés com estratigrafia entrecruzada (com cerca de 90 a 
160 m de espessura) e pelitos nas fissuras de dissecação. Esta formação apresenta cerca de 300 m. 
Segundo Salomon (1979), o movimento Nevadiano, produzido no final do Oxfordiano, é o 
responsável pela origem destes depósitos. Segundo Yrigoyen (1969), esta formação vai-se 
transformando numa brecha vulcânica à medida que entramos no sector chileno (Formação de Rio 
Damas). A formação de Auquilco, juntamente com a formação de Tordillo, marcam o culminar do 
ciclo jurássico, prévio à deposição do Grupo Mendoza (fig. 21).   
O Grupo de Mendoza, já claramente no ciclo andino, está representado por várias unidades 
marinhas e inclui calcários oolíticos e calco-arenitos cinzentos separados por uma sequência 
regressiva de grés amarelo-avermelhado. Os calcários apresentam uma espessura na ordem dos 10-
15 m ao passo que os grés, 40-50 m. No entanto, o grupo pode apresentar uma espessura de 350-
400 m. Neste mesmo grupo reconhece-se estádios de máxima participação vulcânica, associados às 
rochas vulcânicas e vulcanoclásticas do arco magmático externo.  
A Formação Huitrin, do Cretácico Médio, corresponde a evaporitos que assentam sobre os 
materiais do Grupo de Mendoza, com calcários lacustres e gesso (Gesso de Transição) e a Formação 
Diamante, do mesmo período geológico, corresponde a 400-500 m de conglomerados de grés e de 
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pelitos vermelhos. Estas formações aparecem no sector oriental da região do Aconcágua. A formação 
de Diamante corresponde à facie epiclástica que marca a evolução do arco magmático e é composta 
por depósitos continentais predominantemente clásticos com menos de 50% de participação 
vulcanoclástica.  
 
Fig. 21: Sequências mesozóicas segundo Ramos (1996). 
Fonte: Ramos, V.A., et al. (1996) Geologia De La Region Aconcagua, Provinces de San Juan y Mendoza. Subsecretaria de 
Mineria de La Nacion. Direccion National del Servicio Geologico, Annales 24 (1): 1-8, Buenos Aires. 
  
Depois do Cretácico, aparecem formações vulcânicas cenozóicas, correspondentes a uma 
série andesítica em discordância com todo o complexo sedimentar anterior, mas em posição 
culminante na Cordilheira Principal. Na realidade, os cumes de maior importância estão talhados 
nesta litologia. Esta série inclui brechas vulcânicas, tufos e andesitos de textura porfírica e cor 
cinzenta. Distinguem-se claramente duas formações nesta série: a Formação Abanica e a Formação 
de Farellones. A primeira inclui cerca de 500 m de andesitos continentais sobre um conglomerado, 
com espessura que varia entre os 100 e os 500 m. A segunda corresponde a uma série vulcânica-
continental de riolitos e andesitos basálticos, que corresponde ao Complexo Vulcânico do Aconcágua 
com vulcanitos do arco do Miocénico médio. O Complexo Vulcânico do Aconcágua é composto por 
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uma secção inferior de lavas, brechas, tufos andesíticos e dacitas; uma secção superior de lavas, 
brechas, tufos andesíticos e dacitas, culminada por pórfiros dacíticos e andesíticos. É de destacar que 
a formação de Farellones aparece nos 1500 m finais do Cerro Aconcágua.  
As características actuais da região resultam de uma complexa sobreposição de processos 
tectónicos que Ramos (1996) agrupou em cinco eventos diastróficos principais: a orogenia 
gondwanica, a extensão mesozóica inicial, a subducção extensional mesozóica, a subducção 
transicional ao tipo chileno e a segmentação orogénica andina.    
A actividade tectónica é determinante na formação do relevo da região do Aconcágua mas 
parece ter um papel menor na evolução do relevo actual. Segundo Ramos (1996), na região do 
Aconcágua regista-se menor actividade durante o Pleistocénico e o Quaternário, já que, até ao 
momento, não foram encontradas evidências de tectónica activa. A actividade tectónica terá 
migrado para Este em direcção ao vale de Uspallata na Cordilheira Frontal. Existem também 
evidências de neotectónica na frente oriental da Pré-Cordilheira à latitude do Aconcágua.  
Em jeito de conclusão, realça-se que a evolução geológica do vulcanismo Miocénico da 
região do Aconcágua compreende três tempos distintos. O primeiro evento no Miocénico inicial (20-
21 Ma), correspondente à formação de Farellones que aparece no sector ocidental da região. O 
segundo evento (16 e 15 Ma) corresponde ao sector central e a sua idade infere-se a partir dos filões 
de dacitas que se intrusam nos planos de falha do sector oriental do vale de Horcones. A dilatação 
negativa associada a esta fase compressiva controla o aparecimento de diques e filões de traquitos 
em Puente del Inca. Este momento antecedeu a intrusão das rochas do Complexo Vulcânico do 
Aconcágua na crosta. O terceiro evento ocorreu há 8 Ma, quando, segundo Ramos (1996), o Cerro 
Aconcágua terá soerguido e passado dos 3000 m de altitude que teria para a altitude actual. Este 
evento está marcado nos depósitos sinorogénicos estudados por Ramos et al. em 1990.   
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3. CARACTERIZAÇÃO CLIMÁTICA 
Segundo a classificação climática de Koeppen-Geiger (Koeppen, 1948), o Parque Provincial do 
Aconcágua e a área em estudo inserem-se na zona E que combina dois tipos climáticos: Polar de 
Tundra (ET) e Polar das Calotes Geladas (EF) (fig. 23). Os climas polares propostos por Koeppen 
apresentam temperaturas baixas durante todo o ano, tendo o mês mais quente temperaturas 
inferiores a 10 graus Celsius. Os climas polares encontram-se nas zonas costeiras do norte da 
América do Norte e na Europa, na Ásia e nos gelos da Gronelândia e da Antárctida. Segundo Peel 
(2007), na América do Sul, o clima Polar E, proposto por Koeppen, ocorre apenas em cerca de 0,8% 
do continente, correspondente aos Andes, devido à sua elevada altitude.  
A área em estudo insere-se dentro do clima Polar de Tundra, onde parte significativa do solo 
está permanentemente gelado a profundidades de vários metros - permafrost. Os invernos são 
longos e frios e os verões são curtos com temperaturas médias mensais positivas em apenas 2 a 4 
meses por ano. A vegetação é rara ou inexistente, dominada por musgos, líquenes e arbustos 
dispersos.  
 
Fig. 22: Cerro Aconcágua - face sul. O mirador localiza-se na moreia de Horcones. 
 
Entre os 3000 a 4000 metros de altitude, o solo permanece gelado de Abril a Setembro e 
apresenta uma temperatura média mensal inferior a 00 C. Acima dos 4000 metros de altitude, o clima 
Polar caracteriza-se pelo solo permanentemente gelado durante todo o ano e uma temperatura 
média mensal sempre inferior a 00 C, com precipitações de 400 a 600 mm.  
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Fig. 23: Classificação climática de Köppen-Geiger 1976-2000.           Localização da área em estudo.  
Fonte: Rubel e Kottek (2010) Observed and projected climate shifts 1901-2100 depicted by world maps of the Köppen-Geiger climate classification. Meteorol. Z., 19, 135-141. 
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Na área em estudo e nas áreas circundantes há algumas estações que permitem o registo das 
temperaturas, da precipitação e do vento (quadro II). A maioria delas encontra-se já desactivada 
e/ou os dados não são livres para aquisição por tratar-se de instituições privadas. Os únicos dados a 
que tivemos acesso dentro da área em estudo foram os da estação de Puente del Inca, do Serviço de 
Meteorologia Nacional da Argentina.  
 
Quadro II - Síntese das estações localizadas na área em estudo ou áreas próximas 
Nº 
Nome da 
estação 
Departamento 
Coordenadas 
Organismo 
a cargo 
Registos 
Tipo de 
Estação 
Obser-
vações Latitude Longitude Altitude Desde Até 
M 0304 
PUNTA DE 
VACAS 
LAS HERAS 32º 51'S 69º 46'O 2.400 A. y E. E. 1955 1997 Pluviométrica Suprimida 
M 0306 
PUENTE DEL 
INCA 
LAS HERAS 32º 49'S 69º 55'O 2.720 S. M. N. 1941 1976 Climatológica 
 
M 0310 
PUNTA DE 
VACAS 
LAS HERAS 32º 51'S 69º 46'O 2.390 F. C. 1950 1956 Pluviométrica Suprimida 
M 0319 
PLAZA DE 
MULAS 
LAS HERAS 32º 39'S 70º 03'O 4.370 IANIGLA 1992 1997 Climatológica Automática 
M 0320 
PUENTE DEL 
INCA (IANIGLA) 
LAS HERAS 32º 49'S 69º 54'O 2.720 IANIGLA 1993 1997 Climatológica Automática 
3 
PUENTE DEL 
INCA 
CUEVAS 32º 50'S 69º 55'O 
 
A. y E. E. 1951 1951 C. Mount Rose Suprimida 
4 
HORCONES 
INFERIOR 
CUEVAS 32º 44'S 70º 01'O 
 
A. y E. E. 1955 1955 C. Mount Rose Suprimida 
5 
LAGUNA 
HORCONES 
ABAJO 
CUEVAS 32º 48'S 69º 56'O 
 
A. y E. E. 1955 
 
C. Mount Rose 
 
6 
LAGUNA 
HORCONES 
ARRIBA 
CUEVAS 32º 48'S 69º 57'O 
 
A. y E. E. 1955 
 
C. Mount Rose 
 
Nota: Os organismos que têm a cargo as observações são: S.M.N.: Servicio Meteorología Nacional; A. Y E.E.: Agua y Energía 
Eléctrica de la Nación (actual EVARSA); F.C.: Ferrocarril (estaciones ferroviarias); Org. Provincial: Organismos Provinciales de 
La Rioja; IANIGLA: Instituto Argentino de Nivología y Glaciología del Centro Regional de Investigaciones Científicas y 
Tecnológicas (CRICYT). 
 
Com base nos dados registados para a estação de Puente del Inca (2720 m) procedeu-se à 
construção do gráfico termopluviométrico (fig. 24), para o período de 1941-19601, no qual é possível 
observar que existem seis meses secos e estes correspondem à estação de Verão austral (de 
Novembro a Abril). Os quantitativos de precipitação são reduzidos quase todo o ano, embora mais 
concentrados nos meses de Maio a Agosto, atingindo-se 302,8 mm de total de precipitação anual. As 
temperaturas registadas são baixas, embora apenas o mês de Julho apresente uma temperatura 
média negativa (-0.10 C). A temperatura média anual em Puente del Inca é de 7,40 C. Apesar de se 
tratar de uma região montanhosa (2720 m), o efeito da altitude faz-se sentir essencialmente ao nível 
da temperatura e mas não tanto ao nível da precipitação (quadro III).  
                                                             
1 Não estão disponíveis dados mais recentes, nem séries de 30 anos como sugere a Organização Mundial de Meteorologia.  
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Fig. 24: Gráfico termopluviométrico de Puente del Inca 
Fonte: Dados da estação de Puente del Inca do Servicio Meteorología Nacional 
 
Quadro III - Dados meteorológicos registados na estação de Puente del Inca, Província de Mendoza, no período 1941-
1960 
Variável Janeiro Fevere-
ro 
Março Abril Maio Junho Julho Agosto Setem-
bro 
Outubro Novem-
bro 
Dezem-
bro 
Anual 
Precipitação 
média (mm.) 
4,9 5,8 4,2 10,5 68,5 64,9 49,6 47,9 16,6 18,1 10,9 1,2 302,8 
Pressão 
atmosférica 
media (mb.) 
733,4 733.6 734 733,6 732,7 732,7 732,3 732,0 732,4 733,1 733,2 733,4 733,1 
Temperatura 
media (ºC) 
14,2 13,8 11,7 8,4 4,2 0,9 -0,1 1,2 4 6,6 10,1 13,1 7,4 
Temperatura 
máxima 
média (ºC) 
20,7 20,5 18,8 15,5 9,7 6 5,3 7,2 9,8 12,1 16,1 18,8 13,4 
Temperatura 
mínima média 
(ºC) 
5,9 5,4 4,1 1,4 -1,7 -4,9 -5,3 -4 -2,1 -0,3 2,9 5,1 0,5 
Temperatura 
máxima 
absoluta (ºC) 
28,6 28,2 26,1 25,1 19,9 17,1 15,1 18,7 19,4 22,4 25,5 27,1 28,9 
Temperatura 
mínima 
absoluta (ºC) 
-2,0 -4,5 -4,8 -7 -13,8 -19,1 -18,1 -15,7 -14,6 -11,3 -10,3 -4,5 -19,1 
Nebulosidade 
média (escala 
0 a 10) 
2,1 2,0 1,6 2,4 3,9 4,3 4,2 4,1 3,8 3,3 2,9 2,0 3,0 
Velocidade 
média vento 
(km/h) 
17,5 17 16,5 15,5 15 14,5 14 15,5 17,5 17 18 18 16,4 
Frequência 
média dias 
céu claro 
17,2 17,5 20,6 16,7 9,2 8,3 10,1 11,6 10,6 12,4 13,5 17,9 165,4 
Frequência 
média dias 
céu coberto 
0,9 0,5 1,1 2,8 6,4 8,1 9,0 9,1 6,7 4,4 2,7 0,7 52,0 
Fonte: Dados da estação de Puente del Inca do Servicio Meteorología Nacional 
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Neste sector dos Andes Centrais, o clima e o regime das precipitações é caracterizado pela 
baixa circulação atmosférica condicionada pelo anticiclone do Pacífico, pela dinâmica termo-
orográfica da Depressão Noroeste Argentina (DNOA) na vertente oriental dos Andes, pelo anticiclone 
Atlântico e pela circulação de ar de Oeste no sul da região (Compagnucci et al., 2002).  
 
Fig. 25: Precipitações na Argentina. 
Fonte: Associação Argentina de Ciências do solo - INTA (2001), Hoffmann (1992), Eriksen (1978, 1983) e Schwertfeger 
(1976). 
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A área em estudo localiza-se sensivelmente na zona ocupada pelas altas pressões 
subtropicais, onde os Andes funcionam como uma barreira, dividindo os anticiclones pacíficos dos 
atlânticos. Segundo Lichtenstein (1971) e Minetti (1986), no Verão estes anticiclones são separados 
por uma célula de baixas pressões com características termo-orográficas. Esta situação é bem visível 
na cartografia de precipitações apresentada pela Associação Argentina de Ciências do Solo com base 
em INTA (2001), Hoffmann (1992), Eriksen (1978, 1983) e Schwertfeger (1976) (fig. 25). 
Viale (2010) estudou os efeitos da altitude nas precipitações registadas nos Andes Centrais. 
Salienta as diferenças de precipitação registadas nas vertentes ocidentais e orientais dos Andes, em 
resultado do efeito de barreira de condensação desempenhado pela cordilheira principal (fig. 26).  
 
Fig. 26: Cortes transversais da cordilheira dos Andes representando a precipitação média de Inverno (Abr-Sep) durante o 
período 1970-1976 para diferentes latitudes: (a) 320 S e (b) 330 S. Os perfis topográficos foram realizados mediante os 
dados da USGS ao longo do paralelo central de cada banda latitudinal, e por sua vez, estes são representativos da latitude 
aproximada das estações de montanha de cada banda. 
Fonte: Viale (2010) - Climatología de las precipitaciones orográficas de invierno sobre los Andes Subtropicales Centrales, 
Tesis Doctoral, Buenos Aires. 
 
Apesar de ser uma área com altitudes bastante elevadas, a verdade é que as precipitações na 
área do Aconcágua são muito reduzidas. Minetti (1982) e Lascano e Villalba (2007) relacionam o 
posicionamento do Anticiclone do Pacífico Sul (APS) com a aridez da área do Aconcágua, já que nos 
meses de Inverno austral (Junho a Setembro) o APS desce em latitude e atinge as nascentes do rio 
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Mendoza e as latitudes de 320 S e 330 S. Esta situação provoca dias de pouca nebulosidade, ausência 
de precipitação e céu limpo (fig. 27).   
 
Fig. 27: Deslocação média do Anticiclone do Pacifico Sul. 
Fonte: Lascano e Villalba (2007). Algunas precisiones sobre el rol de los glaciares en el escurrimiento andino. XXI Congreso 
Nacional del Agua. CONAGUA 2007. 17pp. Tucumán, Argentina. 
 
Segundo Lisboa (2011), os valores de precipitação média anual nos sectores mais elevados 
alcançam valores de 500 mm, ocorrendo no Inverno sob a forma de neve ou granizo. Registou-se 
uma precipitação média mensal de 74,3 mm na estação de Puente de Inca (32049’36” S e 69054’39” 
O) e 53,7 mm na estação de Punta de Vacas (32052’51” S e 69046’06” O), a 2400 m, durante o mês de 
Junho (fig. 28). 
Segundo Lisboa (2011), a temperatura média mensal em Punta de Vacas (2400 m), no mês 
mais quente, Janeiro, é de 17,40 C, ao contrário do mês mais frio, Julho, em que as temperaturas são 
de 3,10 C, respectivamente, para o período 1956-1997 (fig. 29). Apesar de Punta de Vacas se localizar 
fora da área em estudo, este registo é importante para a compreensão do clima da área, ainda que 
este valor varie com a topografia.  
 
 
 
35 
 
 
Fig. 28: Precipitação média mensal (mm) na estação de Punta de Vacas entre 1955 e 2005 e na estação de Puente de Inca 
entre 1941 e 1976. 
Fonte: adaptado de Lisboa, M S., (2011) “Análisis de la influencia de parámetros meteorológicos en la ocurrencia de 
procesos de remoción en masa en el Parque Provincial Aconcagua. Tesis de grado. Ingeniería en Recursos Naturales 
Renovables. Facultad de Ciencias Agrarias. Universidad Nacional de Cuyo. 
 
 
 
Fig. 29: Temperatura média mensal (0C) na estação de Punta de Vacas entre 1956 e 1997. 
Fonte: adaptado de Lisboa, M S., (2011) “Análisis de la influencia de parámetros meteorológicos en la ocurrencia de 
procesos de remoción en masa en el Parque Provincial Aconcagua. Tesis de grado. Ingeniería en Recursos Naturales 
Renovables. Faculdade de Ciências Agrárias. Universidade Nacional de Cuyo. 
 
A análise do quadro III permite observar que em Puente del Inca, no período 1941-1960, 
existem 6 meses do ano em que se atingiram temperaturas médias mensais mínimas negativas 
(entre Junho e Outubro) e as temperaturas médias mensais máximas nunca alcançam os 210 C.  
Bruniard (1994) estudou os regimes fluviais de alimentação sólida na área em estudo e 
apresenta a altitude média da isotérmica dos 00 C para diferentes meses do ano. Esta situação 
permite concluir que na área em estudo (entre os 320 S e 330 S) nos meses de Verão a isotérmica dos 
00 C localiza-se à volta dos 5000 m de altitude, baixando progressivamente nos meses de Inverno 
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para os 2700 m (fig. 30). Esta situação tem uma relação directa sobre a forma de precipitação que 
ocorre na área, já que o ponto de orvalho é atingido frequentemente com temperaturas negativas, 
provocando queda de neve. Face à aridez da área, estas temperaturas negativas facilitam o 
aparecimento de ambientes periglaciares. Assim, os solos acima dos 5000 m permanecerão sempre 
gelados e entre os 2700 m e os 5000 m registarão um degelo apenas superficial.   
 
Fig. 30: Interacção termopluviométrica e frequência de nevadas entre 1961 e 1970, nos Andes, entre os paralelos 25
0
 S e 
55
0
 S. 
Fonte: Bruniard (1994) Los Regímenes fluviales de alimentación sólida en la República Argentina, Estudio Sigma, Academia 
Nacional de Geografía, Buenos Aires. 
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A vertente oriental dos Andes é afectada pelo efeito Foehn, que na Argentina é designado 
por Zonda, um vento quente e seco proveniente dos Andes. Deste modo, os quantitativos de 
precipitação em Puente del Inca raramente ultrapassam os 300 mm/ano e mais de 50 dias de 
precipitação. Estas características tornam esta área árida e com muito pouca cobertura vegetal. 
Sendo assim, em altitude predomina um bioma tipo tundra, onde aparecem arbustos ocasionais e 
gramíneas, essencialmente junto às linhas de água e aos depósitos. No entanto, com o efeito da 
altitude, a vegetação vai-se tornando cada vez mais rara e com mais nanismo. Acima dos 3600-3700 
m a vegetação praticamente desaparece.     
Apesar das estações a que foi possível aceder à informação se encontrarem na base da área 
de estudo (2720 m e 2400 m), partiu-se para uma extrapolação para o resto da área. No que 
concerne ao efeito da altitude, é relativamente fiável proceder a uma extrapolação das temperaturas 
de acordo com o Gradiente Térmico Vertical da Troposfera. Correndo o risco de ignorar 
condicionalismos topográficos, exposição das vertentes, humidade do ar ou outros, face à amplitude 
altimétrica da área em estudo, é aceitável utilizar uma diminuição de 0,60 C da temperatura por cada 
100 m que se sobe em altitude. Sendo assim, se em Puente del Inca a temperatura média anual é de 
7,40 C, será aceitável pensar que em Confluência (3400 m) essa temperatura rondará os 3,20 C, em 
Plaza Francia (4200 m) será de -1,60 C, e no cerro Aconcágua (6962 m) de aproximadamente -180 C.  
 
Fig. 31: Direcção predominante da frequência dos ventos, na estação de Puente de Inca (período 1941-1960, em 
percentagem). 
Fonte: Dados da estação de Puente del Inca do Servicio Meteorología Nacional 
 
Com base nos dados disponíveis para a estação de Puente del Inca, do Servicio Meteorología 
Nacional da Argentina, os ventos predominantes têm direcção Oeste (77%), seguindo-se os rumos 
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Este e Noroeste (9% e 6%, respectivamente). A direcção Oeste é predominante, salientando-se que 
provavelmente podem notar-se algumas variantes, conforme a disposição do relevo, no resto da 
área em estudo. No entanto, face à expressividade deste valor, os ventos na área serão sempre 
predominantes do quadrante Oeste (fig. 31).  
 
 
Fig. 32: Velocidade média dos ventos (km/h) na estação de Puente de Inca (período 1941-1960). 
Fonte: Dados da estação de Puente del Inca do Servicio Meteorología Nacional 
 
A velocidade média dos ventos em Puente del Inca é de 16.3 km/h. No entanto, Capitanelli 
(1972) constatou que os ventos nos vales de Cuevas e Horcones são fortes e violentos superando 
ocasionalmente velocidades de 200 km/h (fig. 32).  
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4. ANDARES BIOCLIMÁTICOS, VEGETAÇÃO E FAUNA ASSOCIADA 
Segundo Cabrera (1976) e Ambrosetti et al. (1986), no Parque Provincial do Aconcágua 
predominam pastagens abertas e matagais subarbustivos, ambos acompanhados por ervas perenes. 
Estas comunidades vegetais estão adaptadas aos rigores do clima e a solos pobres e instáveis.  
A formação de solos com horizonte B é extremamente raro e constitui casos pontuais, face à 
reduzida matéria orgânica disponível e aos baixos quantitativos pluviométricos. Em quase toda a 
área em estudo os afloramentos rochosos não permitem observar solos, já que os depósitos 
provenientes de diversos movimentos de vertente não permitem o seu desenvolvimento. Os solos 
que se desenvolvem na área são essencialmente entissolos, inceptissolos e gelissolos. Os entissolos 
correspondem a solos jovens, sem horizontes pedogénicos, com propriedades da rocha mãe. São 
solos associados a depósitos recentes ou superfícies rochosas. Os inceptissolos são também solos 
jovens, com perfil muito pouco desenvolvido. São característicos das zonas húmidas e, na área em 
estudo, poderão aparecer nas áreas de turfeira. Os gelissolos correspondem a um solo com perfil 
pouco desenvolvido e com um desenvolvimento muito lento, já que estão associados à base do 
permafrost.   
 
Fig. 33: Vegetação no Parque Provincial Aconcágua A-B: Perfil esquemático do relevo da área estudada por Méndez. 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
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De um ponto de vista fitogeográfico, o parque está localizado dentro do domínio andino-
patagónico, designado por Província Alto Andina, que reconhece três sectores: nível Alto-andino 
Inferior, nível Alto-andino Médio ou Nival e nível Alto-andino Superior (Méndez et al., 2006) (fig. 33). 
Sendo assim, o autor aponta as seguintes comunidades vegetais presentes no parque: 
1. Matagal Alto-andino, entre os 2200 e os 2800 m de altitude, com formações vegetais de 
estepe, matos baixos e abertos, com uma cobertura média do solo (fig. 34). Algumas das 
espécies mais representativas são a Adesmia pinnifolia, a Tetraglochin alatum e a Berberis 
empetrifolia. 
 
Fig. 34: Vegetação dos sítios húmidos numa vertente com exposição sul entre 2500 e 2550 m. Comunidades de: 1: 
Ranunculus peduncularis, 2: Urtica dioica var. mollis e 3: Acaena magellanica, nas proximidades da pista de Penitentes, 
Mendoza (14.1.1988). 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
 
2. Estepe arbustiva Alto-andina, entre os 2800 e os 3400 m de altitude, com formação vegetal 
de pastagem mista, estepe aberta e semi-aberta e reduzida cobertura do solo (fig. 35, 36 e 
37). Predominam as espécies de Adesmia remyana, Berberis empetrifolia, Adesmia 
subterranea, Astragalus spp. e Poa spp.. 
 
Fig. 35: Vegetação de Penitentes entre 2700 e 3500 m. Comunidades de: 1: Adesmia pinifolia, 2: Adesmia aegicerasy 3: 
Adesmia subterranea. 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
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Fig. 36: Vegetação de Confluência a 3190 m. Comunidades de: 1: Adesmia aegiceras, 2: Acaena magellanica, 3:Hordeum 
halophilum, 4: Eleocharis albibracteata e 5: Oxychlöe bisexualis. 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
 
Fig. 37: Vegetação das Moreias de Horcones a 2930 m. Comunidades de : 1: Adesmia aegiceras, 2: Stipa chrysophylla, 3: 
Lycium vergarae, 4: Tropaeolum polyphyllum e 5: Convolvulus arvensis. 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
 
3. Estepe herbácea Alto-andina, entre os 3400 e os 3800 m de altitude, com formação de 
plantas tipo cerrado, isoladas e prostrado (fig. 38). Há uma baixa cobertura do solo. 
Predominam as Chaetanthera spatulifolia, Nassauvia lagasca e Senecio spp. 
 
Fig. 38: Vegetação do vale do Horcones Inferior entre 3200 e 3500 m. Comunidades de : 1: Poa holciformis, 2: Adesmia 
echinus e 3: Senecio hickenii. 
Fonte: Méndez, E., Martínez Carretero, E. e Peralta, I., (2006). La Vegetación del Parque Provincial Aconcagua (Altos Andes 
centrales de Mendoza, Argentina). Bol. Soc. Argent. Bot. 41 (1-2): 41-69. 
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Segundo Méndez et al. (2006), esta estepe é composta por espécies de 0,5 m a 1 m de altura 
e diâmetro superior a 1 metro. Aparecem em locais mais ou menos expostos a ventos fortes 
com preferências sobre as vertentes dos relevos morénicos constituídos por clastos e areias, 
até aos 3670 m de altitude. Esta formação vegetal é visível no vale do Horcones Inferior 
embora com uma presença muito descontínua e com fraco desenvolvimento em função da 
altitude.   
4. Deserto Alto-andino: o solo está totalmente nu, acima dos 3800 m, aparecendo no entanto 
alguns indivíduos isolados até aos 4500 m, representados por Viola sp. e Nassauvia sp. 
5. Vegas Alto-andinas, entre os 2000 e os 3800 m de altitude, nos locais com forte 
disponibilidade hídrica podem aparecer pântanos e pastagens altas, com cobertura total do 
solo. Existem pastos, juncáceas e ciperáceas.   
Méndez et al. (2006) realçam que nas vertentes mais húmidas aparece alguma vegetação de 
vale e prados, com maior diversidade e cobertura vegetal que nos locais mais secos (estepe 
subarbustiva). Estes autores traçam o limite da vegetação no parque entre os 4000 e 4500 m de 
altitude.  
Peralta e Claps (2001) destacam a existência de espécies e comunidades aquáticas, 
nomeadamente nas pequenas lagoas, constituídas por algas como clorófitas, cianobactérias e 
diatomáceas. Essas comunidades apresentam um caracter sazonal, sujeitas à acção do gelo-degelo.  
 
Fig. 39: Condor dos Andes 
 
 
43 
 
Do ponto de vista faunístico, a área em estudo é extremamente pobre face à escassez de 
água e alimento. A espécie mais emblemática é o condor andino (Vultur gryphus). Segundo Olivera e 
Lardelli (2009), há algumas populações de Chinchillón (Lagidium viscacia) em lugares rochosos e de 
raposas (Pseudopalex culpaeus e Pseudopalex griséus), essencialmente junto às povoações, 
nomeadamente de Puente del Inca. Há roedores como o rato andino (Akodon andinus), o rato 
Chinchilla (Abrocoma vacarum cinérea), o rato folha-orelhudo (Phyllotis darwini) e o rato dos Andes 
(Aconaemys fuscus fuscus). Os mesmos autores destacam a existência de várias espécias exóticas, 
especialmente europeias, a lebre europeia ou Castilla (Lepus europaeus), o pardal (Passer 
domesticus) e o pombo doméstico (Columba livia).  
Segundo Chebez et al. (1998) há poucos répteis e anfíbios, destacando-se o lagarto do 
Aconcagua (Liolaemus fitzgeraldi), o lagarto cauda de “piche” (Phymaturus flagellifer) e o sapo 
andino (Bufo spinolosus).  
Convém realçar que o Parque Provincial Aconcágua é habitat natural durante o Verão para 
diversas aves migratórias que utilizam as lagoas e áreas com vegetação alpina para se alimentar e 
descansar. As vegas e a Laguna de Horcones são os locais mais procurados por espécies de Calidris 
fuscicollis, Calidris bairdii, Phalaropes fulicarius, Larus pipixcan, Elaenia albíceps, Chloephaga 
melanoptera, e Serranus Chroicocephalus. 
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CAPITULO II  
Dinâmica glaciar 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Vale da Tolosa, glaciar rochoso fóssil da Tolosa.  
“Quem já alguma vez escutou a voz das 
montanhas, nunca a poderá esquecer”  
 Provérbio Tibetano  
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1. ESTADO DA ARTE 
A Argentina, país com inúmeros glaciares no seu território, tem direccionado recentemente 
uma maior atenção para a sua catalogação e estudo.  Este facto reveste-se de extrema importância, 
já que os gelos glaciares constituem importantes reservas de água doce, são extremamente 
atractivos enquanto recursos turísticos e podem constituir indicadores importantes para o estudo 
das alterações climáticas recentes.   
O conhecimento pormenorizado dos glaciares mundiais é extremamente difícil e o caso da 
Argentina não é diferente. Neste país ainda se desconhece o número exacto de glaciares, bem como 
a área e o volume que estes ocupam na cordilheira dos Andes. Até à data, já foram efectuados vários 
estudos mas, normalmente, são circunscritos em termos territoriais a áreas diminutas e alguns deles 
são já bastante antigos e encontram-se desactualizados. Sendo assim, a Argentina não tem ainda um 
registo fiável da sua área glaciar total, bem como do volume de água aí armazenado.     
No entanto, tal como todos os países que apresentam massas glaciares no seu território, a 
Argentina tem tentado inventariar os seus glaciares, através dos projectos  World Glacier Inventory 
(WGI), coordenado pelo World Glacier Monitoring Service (WGMS) e o Global Land Ice 
Measurements From Space (GLIMS) (fig. 40). O primeiro projecto baseia o levantamento na análise 
da fotografia aérea e cartografia, já o segundo recorre a imagens de satélite e modelos digitais do 
terreno, permitindo assim recolher vários elementos que permitem inferir sobre a área dos glaciares 
e a sua evolução ao longo dos tempos.  
 
Fig. 40: Distribuição aproximada da superfície terrestre coberta por gelo (azul) e os sítios nos quais existem inventários de 
glaciares do World Glacier Inventory (WGI, a verde) e do programa Global Land Ice Measurements from Space (GLIMS, a 
vermelho). Dados actualizados a Junho de 2008. 
Fonte: Global Glacier Changes: Facts and Figures. United Nations Environment Programme DEWA GRID-Europe. 
 
Helbling e Reichter começaram a explorar a área entre o Aconcágua e o Tupungato em 1907, 
e daí resultaram alguns trabalhos, nomeadamente de Reichter em 1929 e 1967, e de Helbling em 
1919, 1935 e 1940. Estes autores criaram inclusive um mapa 1/25 000 do vale do rio Plomo com 
descrições dos glaciares e das suas flutuações entre 1909 a 1934.  
Segundo o IANIGLA, Instituto Argentino de Nivologia, Glaciologia e Ciências Ambientais, os 
primeiros inventários dos glaciares argentinos foram realizados com base em fotografia aérea, na 
década de 1960. No entanto, o voo utilizado só cobriu os glaciares que se encontravam entre os 
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paralelos 47°30’ S e 51° S. O tamanho das massas glaciares foi estimado tendo por base as fotografias 
aéreas de 1947. O IANIGLA, entre 1970 e 1980, inventariou os glaciares das bacias dos rios San Juan, 
Los Patos, Blanco e Castaño recorrendo à mesma metodologia. Em 1981, Corte e Espizúa, através do 
IANIGLA, efectuaram o inventário dos glaciares da bacia do rio Mendoza com base em fotografias 
aéreas de 1963. Em 1982, Espizúa inventariou os glaciares de um sector da bacia do rio Tunuyán 
(IANIGLA). Espizúa, entre 1978 e 1983, identificou 1025 corpos glaciares com tamanho superior a 20 
m2 que correspondem a 304 km2 de gelo nu e 344 km2 de gelo coberto por detritos, na bacia do rio 
Mendoza, e 144 km2 de área glaciar nas vertentes do Cordon del Plata e Cordon del Portillo, na bacia 
do rio Tunuyán, que correspondem a 40% de gelo nu e 60% de gelo coberto por detritos. Em 1983, 
Cobos e Boninsegna, mais uma vez recorrendo à fotografia aérea, estudam e inventariam os glaciares 
das bacias dos rios Atuel e Malargüe  (IANIGLA). Já no ano de 2007, Ahumada desenvolve um estudo 
nos escombros dos glaciares da Serra de Aconquija e utiliza a fotografia aérea para a inventariação 
dos glaciares aí existentes.   
Com o desenvolvimento dos satélites, Aniya utiliza as imagens do Landsat, em 1997, para 
inventariar os gelos do norte e sul da Patagónia. As mesmas imagens foram utilizadas por Skvarca e 
De Angelis, em 2002, para inventariarem os gelos do sul da Patagónia. Em 2005, Espizúa et al., 
integrados num programa do IANIGLA, utilizam as imagens de satélite do IKONOS para inventariar os 
glaciares das bacias dos Arroyos Turbio, Canito e Potrerillos. 
Através do “Projecto de Lei de Pressupostos Mínimos para a Protecção dos Glaciares e do 
Ambiente Periglaciar” (IANIGLA-CONICET) pretende-se criar actualmente um inventário nacional dos 
glaciares argentinos que contemple o registo, a caracterização, a dimensão, o estado (avanço ou 
retrocesso) e a monitorização periódica dos glaciares existentes no território. O objectivo deste 
projecto prende-se com a gestão e uso das águas armazenadas nas massas glaciares. Na 
continuidade deste projecto, o IANIGLA desenvolve um projecto de investigação intitulado 
“Perspectivas para a elaboração de um Inventário Nacional de Glaciares: Uma aproximação 
metodológica”, financiado pela Agência Nacional de Promoção Científica e Técnica, dependente do 
Ministério de Ciência e Tecnologia da Argentina. 
Em 2011, um projecto do IANIGLA – CONICET, coordenado por Villalba, elabora um 
inventário dos glaciares e ambientes periglaciares nas cabeceiras do rio Mendoza. Este estudo 
permitiu identificar 1603 corpos de gelo, correspondentes a uma área de 569,65 km2 (fig. 41).  
Nos Andes Argentinos, os glaciares inventariados até ao momento permitiram criar uma base 
de dados simplificada pelo IANIGLA (quadro IV) consoante a sua distribuição geográfica, tendo em 
conta apenas as grandes massas de gelo.  
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Fig. 41: Mapa do inventário dos glaciares e do ambiente periglaciar nas cabeceiras do rio Mendoza. 
Fonte: Villalba (2011) - Inventario de Glaciares y Ambiente Periglacial - Cuenca del río Mendoza, provincia de Mendoza, 
IANIGLA, CONICET. 
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Quadro IV: Inventário dos maiores glaciares nos Andes argentinos 
Andes Desérticos 
(22°-31° S) 
Andes Centrais 
 (31°-36° S) 
Andes Patagónicos - 
Norte (36°-45° S) 
Andes Patagónicos - 
Sul (45°-52° S) 
Terra do Fogo  
(54°-55° S) 
Bacias dos Rios 
Canito, Turbio e 
Potrerillos 
Glaciares do Paso 
Conconta 
Glaciar Água Negra 
 
Glaciar Piloto Este 
Glaciar das Vacas e 
Güssfeldt 
Glaciar Horcones Inferior 
Bacia do Rio Tunuyán 
Bacia do Rio Atuel 
Bacia do Rio Grande 
 
Glaciar Lanín Norte 
Glaciar Frías 
Glaciar Alerce 
Glaciar Castaño Overa 
Glaciar Rio Manso 
Glaciares do noroeste de 
Chubut 
Glaciar Esperanza Norte 
Glaciar Torrecillas 
 
Glaciar San Lorenzo Sul 
Glaciar Narváez 
Glaciares do Lago do 
Deserto 
Glaciar Piedras Blancas 
Glaciar De los Tres 
Glaciar Torre 
Glaciar Viedma 
Glaciar Upsala 
Cañón Cerro Norte 
Glaciar Seco 
Glaciar Ameghino 
Glaciar Perito Moreno 
Glaciar Frías (HPS) 
Glaciares de la Cordillera 
Fueguina Oriental 
Fonte: IANIGLA 
 
Do ponto de vista da geomorfologia/geologia da área em estudo existem alguns trabalhos, 
nomeadamente na área da geologia e da dinâmica glaciar. O primeiro trabalho sobre a Alta 
Cordilheira de Mendoza aparece em 1929 e é realizado por Reichert. É um trabalho bastante 
genérico sobre a cordilheira de Mendoza. Em 1947, Groeber inicia um estudo sobre a geologia dos 
Andes Centrais que continua em 1951 e 1955. Em 1956, Lliboutry publica uma série de mapas e 
medições de glaciares entre os paralelos 32030’ S e 350 S. Em 1957, Feruglio descreve os glaciares da 
Cordilheira Andina entre os paralelos 210 S e 510 S. Mas, o trabalho realizado por Enjalbert, em 1957, 
no vale do rio Mendoza, vai mais longe e apresenta uma evolução quaternária da ocupação glaciar 
até Punta de Vacas, a 2400 m. Em 1965, Viers realiza um novo estudo sobre glaciação no vale e 
aponta para o facto de os glaciares terem chegado mais abaixo.  
Em 1969, Salomon debruça-se, tal como os anteriores, sobre o vale do rio Mendoza, mais 
especificamente na parte montante. Ao contrário dos anteriores, Salomon aponta duas fases 
distintas de glaciação no vale. A mais antiga, em Punta de Vacas (2400 m) e uma mais recente perto 
de Puente del Inca (2700 m), testemunhada pela moreia de Horcones. A primeira resultaria da 
confluência dos glaciares do Tupungato, das Cuevas (que seria a união de vários incluindo o Horcones 
Inferior) e das Vacas. A segunda fase, Salomon aponta-a como tendo uma idade tardi-glaciar.    
Em 1970 e 1972, Vicente, na Conference on solid earthproblems, de Buenos Aires, publica 
“Reflexiones sobre la porcion meridional del sistema peripacifico oriental” e “Aperçu sur 
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l’organisation et I’évolution des Andes argentino-chiliennes centrales dans la parallèle de 
l’Aconcagua”, contribuindo para um avanço no conhecimento estrutural da região do Aconcágua.  
Em 1971, Laugenie efectua um estudo sobre os glaciares dos Andes chilenos, na área 
limítrofe do Aconcágua, intitulado “Elementos de la cronologia glaciar en los Andes chilenos 
meridionales”. Apesar do estudo não contemplar a área geográfica desta investigação, é de grande 
interesse pois trata-se de uma tentativa de reconstrução paleoclimática dos Andes Centrais. Em 
1972, Nogami estuda a linha de neve durante a última glaciação nas montanhas dos Andes.  
Em 1977, Bustos, um geógrafo de Mendoza, desenvolve uma tese sobre o Maciço do 
Aconcágua e estuda toda a área de montanha, inclusive a área objecto da presente investigação. É a 
primeira vez que as investigações extrapolam o vale do rio Mendoza para a alta montanha, em 
direcção ao Aconcágua. Pela primeira vez é feita uma tentativa de estabelecer uma cronologia com 
base nas etapas glaciares existentes nos vales do Aconcágua. Tal como Salomon e Enjalbert, Bustos 
marca o maior avanço glaciar, que ele designa por etapa maximal, em Punta de Vacas, estando esta 
representada pela moreia de um glaciar que viria do vale de las Cuevas. Segundo Bustos, o glaciar de 
Vacas não alcançaria Punta de Vacas e terminaria perto dos 3000 m. No entanto, o mesmo autor 
levanta algumas hipóteses, nomeadamente a possibilidade de terem existido glaciações mais antigas 
no vale, ainda que não tenha encontrado evidências dessas glaciações. Uma etapa maximal e outra 
post-maximal são marcadas no vale de Horcones, nomeadamente nas moreias de Confluência. 
Segundo ele, estes depósitos terão sobreposto as formas fluvioglaciares do tardi-glaciar (aquilo que o 
autor designa por Post Maximal Tardio). Para Bustos, a etapa post-maximal terminaria perto de 
Puente del Inca (km 151) onde identificou quatro níveis correspondentes ao retrocesso do glaciar de 
Cuevas.    
Em 1980, Corte inicia um estudo sobre a tipologia dos glaciares entre os paralelos 320 S e 330 
S criando uma proposta de classificação dos glaciares cobertos, rochosos e formas crioglaciares. Este 
estudo continuou nos anos seguintes e deu origem a um conjunto de artigos que foram publicados 
ao longo da década de 80 e 90.  
Em 1981, Corte e Espizúa realizam um inventário dos glaciares das cabeceiras do rio 
Mendoza e diferenciam três glaciações no vale; a mais antiga em Punta de Vacas (2450 m), a 
seguinte no km 151 (2560 m) e a mais recente nos 3100 m.  
 Em 1983, Suarez desenvolve um estudo sobre modelado glaciar na Quebrada de Benjamín 
Matienzo, a montante de Las Cuevas. O autor marca três avanços glaciares distintos, mas atribui-os 
todos ao Pleistocénico. O mais antigo terá chegado e passado a povoação de Las Cuevas (3150 m), o 
seguinte estaria na zona de Paramillos del Tolosa e que terá atingido os 3500 m e a última glaciação a 
3600 m. Distingue, no entanto, um pequeno avanço glaciar recente que atribui à pequena idade do 
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gelo. Leiva, na década de 90 e depois nos anos 2000, também efectuou vários estudos nesta área que 
foram publicados sob a forma de artigos em diversas revistas. 
Kuhle, em 1985 e mais tarde em 1987, realiza um estudo pouco detalhado com base na 
morfologia glaciar no Aconcágua. Identifica, no entanto, algumas moreias e blocos erráticos que 
constituem evidências de erosão glaciar. Pela primeira vez, são identificados cinco níveis de avanços 
glaciares com base na existência de moreias terminais. Kuhle desce até aos 1870 m, onde identifica 
uma moreia com blocos estriados de litologia distinta da área envolvente, correlacionando este nível 
com a última glaciação Würm, designando este nível Kuhle por estádio zero. O primeiro estádio 
coloca-o em Punta de Vacas (2400 m) e insere um segundo aos 2470 m e o terceiro nos 2580 m. O 
quarto estaria, segundo o autor, na moreia de Puente del Inca (2800-2900 m) e o quinto no vale de 
Horcones a 3040 m.  
Em 1989, Espizúa realiza uma investigação doutoral sobre as glaciações pleistocénicas no 
vale de Horcones e do rio Cuevas. Apesar de não estender a sua investigação ao vale do Horcones 
Inferior, existem algumas referências a esta área. Com base em métodos de cronologia relativa e 
absoluta, baseados na meteorização progressiva e nas modificações morfológicas, a autora identifica 
cinco drifts ou etapas glaciares, sendo a mais antiga em Punta de Vacas (2350 m, com 170 000-125 
000 anos), a seguinte em Penitentes (2500 m, com 75 000-60 000 anos), a terceira em Horcones 
(2750 m, com 20 000 anos), a quarta em Almancenes (3250 m, com 10 000 a 11 000 anos) e a quinta 
em Confluência (3300 m, com 5 000 a 2 500 anos). 
  Em 1993, Happoldt e Schrott fizeram também algumas observações no Horcones Inferior 
relacionadas com a dinâmica surge2 do glaciar. Estas observações correspondem aos anos 
intermédios entre 1985 e 1990. No mesmo ano, Vicente, publica “Andean tectonics and crustal 
shortening: The Andes of Aconcagua and their structure” contribuindo para um avanço no estudo da 
região. 
 Entre 1993 e 1997, Pereyra efectua um estudo sobre a geomorfologia do Aconcágua. É um 
dos grandes trabalhos de geomorfologia da área em estudo. O autor realça a variada configuração 
geomorfológica da região e salienta que a erosão glaciar predominou no passado mas que as formas 
resultantes foram em grande parte modificadas por processos posteriores. O autor debruça-se 
essencialmente sobre os processos de remoção em massa que ocorrem devido aos elevados declives, 
resultado de um ambiente periglaciar com glaciares rochosos, deslizamentos, fluxos e reptações. 
Foca também a sua atenção nas moreias glaciares existentes no vale de Cuevas, salientando a origem 
                                                             
2 Glaciares com dinâmica surge apresentam fenómenos cíclicos que não são provocados directamente por eventos 
externos, mas em vez disso são causados por variações repetitivas que ocorrem no leito do glaciar (Sharp, 1988). Um 
surging glaciar pode ser definido como um glaciar que tem periodicamente um fluxo muito mais rápido do que o normal 
(Benn e Evans, 2010). 
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poligénica dos tills que as compõem. No seu trabalho conclui que as características da paisagem 
actual são determinadas pela estrutura, neotectónica e flutuações climáticas.  
Em 1998, Payne estuda os glaciares rochosos dos Andes Centrais fazendo recair o seu estudo 
sobre os paralelos 160 e 220 S. No entanto, apesar de não contemplar o Horcones Inferior, é um bom 
estudo sobre este tipo de glaciares nos Andes.  
Em 1999, Leiva, subordinado à temática das alterações climáticas globais, efectua um estudo 
sobre flutuações recentes nos glaciares argentinos. O seu trabalho não foca o glaciar Horcones 
Inferior, já que se debruça sobre os glaciares Plomo, Cajon del Rubio e Água Negra. Em 2007, Leiva et 
al. publicam um estudo sobre 20 anos de medições no glaciar Piloto (quebrada de Benjamín 
Matienzo) e sobre o rio Cuevas. Apesar destes estudos não incluírem a área do Horcones, constituem 
um bom ponto de apoio já que parece haver algumas dinâmicas semelhantes.    
Em 2007, Milana realiza um estudo sobre a dinâmica surge do glaciar Horcones Inferior. Este 
estudo detalhado permite compreender o que sucedeu com o glaciar no surge de 1985. No mesmo 
ano, Espizúa e Maldonado realizam um estudo sobre flutuações glaciares na região de Mendoza, nos 
Andes Centrais, entre 1896 e 2005. Apesar de se debruçarem sobre os glaciares da área não há 
referências ao Horcones Inferior.      
Em 2008, Leiva et al. realizam o primeiro estudo na área que relaciona as dinâmicas glaciares 
com as alterações climáticas. Nenhum dos glaciares escolhidos nos Andes Centrais foi o Horcones 
Inferior.  
Em 2008, Espizúa realiza um estudo sobre a dinâmica surge do glaciar Horcones Inferior para 
o World Glacier Monitoring Service (volume IX), sobre flutuações glaciares 2000-2005 da UNESCO. 
Este estudo apresenta alguns avanços do surge do glaciar entre 1963 e 2006.   
Fauqué et al., em 2009, apresentam uma série de artigos sobre o vale de Horcones em que 
consideram que alguns dos depósitos geralmente associados a processos glaciares têm origem nos 
processos de tipo megadeslizamento e lançam de novo a discussão sobre a génese dos sedimentos 
existentes na área.  
Nos últimos anos, no âmbito da geologia e da geomorfologia, têm sido escritos vários artigos 
importantes, quer em revistas argentinas, quer em revistas internacionais. Esses artigos serão alvo 
de análise e referência sempre que tal se manifeste necessário.  
Nos trabalhos efectuados na área destacam-se pelo particular interesse aqueles realizados 
por Espizúa (1989), Bengochea et al. (1987) e Fauqué et al. (2009), na medida em que apresentam 
várias datações absolutas efectuadas com séries de urânio 230Th/232Th, termoluminescência, núcleos 
cosmogénicos, cloro-36 e carbono-14. Estas datações serão utilizadas no capítulo V e estão 
sintematizadas no quadro XXXIII.   
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2. A TIPOLOGIA DOS GLACIARES NA ÁREA EM ESTUDO 
Segundo o IPCC (2012), um glaciar corresponde a uma massa de gelo terrestre que flui por 
acção da gravidade (por deformação interna e/ou deslizante na base) e é limitada por tensão interna 
e atrito na base e nos lados. Um glaciar é mantido pela acumulação da neve em altitudes elevadas e 
equilibrado pela fusão a baixas altitudes ou descargas para o mar. Sendo assim, os glaciares 
correspondem a massas de gelo terrestre em movimento que resultam da acumulação, compactação 
e recristalização da neve. Movem-se devido ao seu peso e este movimento, que se estima, em 
termos médios, oscilar entre 5 e 50 m por ano, varia nas diferentes partes do glaciar.  
Os glaciares na área em estudo revestem-se de alguma particularidade no que respeita à sua 
tipologia. No que se refere à relação entre gelo e carga morénica transportada, nesta área torna-se 
evidente que há quatro glaciares distintos: glaciares de gelo branco, glaciares cobertos, glaciares 
rochosos e formas cataglaciares, sendo que todos podem aparecer juntos ao longo do mesmo 
glaciar. As vertentes da região do Aconcágua e das montanhas limítrofes têm vários glaciares 
cobertos e rochosos e, em menor quantidade, glaciares de gelo, que aparecem a maior altitude. Face 
à existência de uma grande densidade de glaciares cobertos e rochosos torna-se evidente que é 
necessário distinguir claramente estes termos.  
Num estudo de geomorfologia glaciar é imperioso a distinção entre os tipos de glaciares 
existentes no planeta. Apesar de cada glaciar ser único e com especificidades locais, é necessário 
proceder a uma distinção simples entre Glaciares de Vale (ou de montanha) e Campos de Gelo (ice 
fields), ambos glaciares constrangidos pela topografia. Distinguem-se ainda Mantos de Gelo (ice 
sheets) de Calotes de Gelo (ice caps) em glaciares não constrangidos pela topografia.   
 
2.1. Glaciares não constrangidos pela topografia 
Benn e Evans (2010) consideram que os Mantos de Gelo correspondem a gelos continentais 
e situam-se a latitudes elevadas, ocupando áreas extensas (ex. Antárctida e Gronelândia). 
Distinguem-se das Calotes de Gelo, também glaciares continentais, cuja área total é inferior a 50 000 
km2 (ex. Islândia e Svalbard). Tanto as Calotes de Gelo como os Mantos de Gelo correspondem a 
massas de gelo que submergem a paisagem, pelo menos numa posição central, e a maioria dos 
padrões de fluxo são independentes das ondulações do leito. Estas massas de gelo continental 
possuem domos de gelo ou correntes de gelo (ice streams).   
 
2.2. Glaciares constrangidos pela topografia 
Segundo Benn e Evans (2010), os Campos de Gelo (ice fields), como os Campos de Gelo Sul 
na Patagónia Argentina, diferem das Calotes de Gelo (ice caps) já que não possuem uma superfície 
tipo domo gelado e o seu fluxo é influenciado pela topografia subjacente (fig. 42).  
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Fig. 42: Glaciar Perito Moreno nos Campos de gelo sul da Patagónia, Argentina. 
 
Para os mesmos autores, os Glaciares de Vale correspondem a situações em que o gelo é 
descarregado a partir de um Campo de Gelo ou de um circo para um vale rochoso (fig. 43). Estes 
glaciares podem corresponder a formas simples mas também a formas dendríticas similares às dos 
sistemas fluviais. A principal característica dos glaciares de vale é a presença de vertentes rochosas 
voltadas para a superfície do glaciar. Estas vertentes são fontes importantes de acumulação de neve 
e gelo formando avalanches e queda de rochas na superfície do glaciar. Os glaciares de vale 
encontram-se a grandes altitudes, no cimo de montanhas, confinados a vales (ex: Alpes, Andes, 
Himalaias, etc.). 
Nos glaciares constrangidos pela topografia, Benn e Evans (2010) fazem referência aos 
Glaciares de Circo, Glaciares de vale de tipo alpino (Transection glaciers), Glaciares Piedmont, 
Glaciares de Nicho, Glacierets, Aventais de Gelo (ice aprons) e Franjas de Gelo (ice fringes). Os 
Glaciares de Circo são glaciares confinados ao circo glaciar na montanha; os Glaciares de vale de tipo 
alpino (Transection glaciers) correspondem a paisagens glaciadas de montanha profundamente 
dissecadas, onde a cobertura de gelo tende a formar glaciares que se estendem em língua ou 
sistemas interligados de glaciares do vale; Glaciares Piedmont que resultam de glaciares alpinos que 
abandonaram os vales, espalhando-se por áreas vastas em forma de leque; Glaciares de Nicho, 
Glacierets, Aventais de Gelo (ice aprons) e Franjas de Gelo (ice fringes) correspondem a pequenas 
massas glaciares que se acumulam em áreas deprimidas da topografia.  
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Fig. 43: Glaciar de vale, Andes patagónicos, Argentina. 
 
2.3. Tipologia dos glaciares em função da cobertura detrítica 
Na área em estudo, todos os glaciares são constrangidos pela topografia, ou seja, são 
glaciares de vale. No entanto, face à especificidade da área e da intensa actividade glaciar e 
periglaciar, os glaciares foram também distinguidos em função da sua cobertura detrítica. Assim, 
distinguiram-se glaciares brancos, glaciares cobertos, glaciares rochosos e formas cataglaciares. Na 
área em estudo, e face à diversidade e abundância destes glaciares, será adoptada a terminologia 
expressa no esquema da figura 44.  
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Fig. 44: Esquema da tipologia dos glaciares adoptada na área em estudo. 
  
Corte (1997), no seu trabalho de investigação, salienta que na Argentina e no Chile, o termo 
glaciar rochoso é usado para descrever uma série de corpos de gelo coberto de detritos que são 
produzidos por diferentes processos. Numa das extremidades da série estão os glaciares rochosos de 
tipo principal, aqueles que se formam por baixo dos corredores de avalanche de neve e detritos. No 
outro extremo da série estão glaciares que têm quantidades variáveis de restos da superfície. Entre 
estes dois extremos há uma gama de diferentes tipos morfológicos de corpos de gelo e detritos que 
convém distinguir.  
 
2.3.1. Glaciares brancos 
Segundo o glossário de termos utilizado pelo IPCC, um glaciar corresponde a uma massa de 
gelo na superfície terrestre que flui de acordo com o declive (por deformação interna e por 
deslizamento basal), confinada pela topografia (pelas vertentes do vale e pelos cumes das 
montanhas). Esta topografia será a principal responsável pela morfologia e pela dinâmica glaciar. O 
glaciar é mantido pela acumulação de neve a montante e equilibrado pela fusão a altitudes mais 
baixas ou por descargas para o mar.  
A maioria dos glaciares é constituída maioritariamente por gelo, daí que quando se use o 
termo glaciar a imagem associada corresponda a uma massa de gelo branca e homogénea, em que a 
quantidade de detritos que existem sobre e no seu interior não altera a sua cor ou dinâmica. Estes 
glaciares encontram-se geralmente a altitudes muito elevadas ou em áreas de clima frio. Existem 
alguns investigadores que os designam por glaciares brancos ou descobertos, nomeadamente 
Barcaza e Marangunic (2008) que estudaram os glaciares no Chile e os distinguiram quanto à 
quantidade de detritos rochosos que exibem.   
Na área em estudo os glaciares brancos restringem-se, como veremos de seguida, à parede 
sul do cerro Aconcágua e ao cerro da Tolosa.  
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2.3.2. Glaciares cobertos 
O glaciar coberto corresponderá a uma situação intermédia entre os glaciares brancos e os 
glaciares rochosos. Segundo Bustos (1977), os glaciares cobertos apresentam uma cobertura detrítica 
contínua, de espessura variável, que os acompanham desde a sua área de acumulação até ao seu 
término. Os glaciares cobertos podem apresentar no seu seio detritos de diferentes dimensões, 
ainda que em pequenas quantidades.  
Os glaciares cobertos acabam por concentrar grande parte dos detritos à superfície, quer 
devido ao acarreio de materiais de vertente, quer devido à fusão glaciar que liberta os materiais do 
seu interior. Sobre os glaciares cobertos é comum desenvolver-se um conjunto de formas de fusão 
que constituem termocarsos. Tratam-se de depressões fechadas com paredes abruptas de gelo e 
assemelham-se a lagos circulares. A existência de uma pressão diferencial é determinada pela 
espessura variável da cobertura morénica de acordo com o seguinte mecanismo: quanto mais 
espessa é a cobertura detrítica menor é a fusão. O gelo permanece assim em relevo, até que a 
cobertura desliza da superfície, provocando um ataque vigoroso de ablação, de onde resulta uma 
inversão de relevo (Bustos, 1977).  
Na área em estudo há apenas um glaciar coberto, o glaciar Horcones Inferior, mas existem 
outros nos Andes Centrais, quer do lado chileno, quer do Argentino. Nas imediações da área em 
estudo existem alguns exemplos, nomeadamente o glaciar dos Relinchos em direcção ao vale de 
Vacas ou a parte terminal do glaciar sul do cerro Tupungato. Nas proximidades existe também o 
glaciar Piloto, estudado por Leiva (2007), que se encontra em processo de transformação para glaciar 
coberto e progressivamente para glaciar rochoso.   
 
2.3.3. Glaciares rochosos3 
Os glaciares podem apresentar no seu interior uma carga detrítica tão elevada que a massa 
de gelo é quase imperceptível a olho nu. Estas formas designam-se por glaciares rochosos e a sua 
dinâmica apresenta características distintas dos anteriores.  
Caps (1910) foi o primeiro investigador a abordar a questão dos glaciares rochosos. Para ele, 
estes eram o resultado da estagnação do glaciar até ao degelo e do movimento de detritos pela água 
da chuva e do degelo afundando-os e misturando-os com o gelo intersticial até ao nível onde a fusão 
é igual à congelação. O movimento é iniciado pelo degelo e recongelamento. O movimento é similar 
ao movimento do glaciar devido ao gelo intersticial. Para este autor, os glaciares rochosos 
distinguem-se pela sua génese e mecânica.  
                                                             
3 O termo glaciar rochoso (rock glacier) é muitas vezes utilizado no sentido amplo, designando todos os glaciares com 
cobertura detrítica e cujo núcleo de gelo não é visível. No entanto, no presente trabalho esta designação não é utilizada no 
sentido lato, salvo indicação em contrário, já que se torna evidente a necessidade de distinguir formas glaciares distintas de 
acordo com a quantidade de detritos que possui, bem como a sua dinâmica.  
 
 
59 
 
Para Wahrhaftig e Cox (1959), os glaciares rochosos apresentam características 
geomorfológicas distintas das outras formas glaciares, resultantes da especificidade de localização e 
clima. Definem-nos como "formas de língua ou massas de lóbulos de fragmentos angulares mal 
seleccionados, caídos para base das vertentes ou taludes ou estendendo-se no vale a partir da 
extremidade inferior de glaciares pequenos".  
Seguiram-se estudos de Flint (1971) e Potter (1972), autores que consideram a 
geomorfologia e a localização essenciais para a definição dos glaciares rochosos, sendo que Potter 
(1972) os define como uma “língua ou corpo lobular geralmente com blocos angulares que se 
assemelha a um glaciar pequeno. Geralmente aparecem em terrenos de alta montanha, têm cristas, 
sulcos, e às vezes lóbulos na sua superfície, e apresentam uma frente íngreme no ângulo de 
repouso”.  
Para Barsch (1992), os glaciares rochosos são “lóbulos ou organismos em forma de língua de 
material não consolidado, perenemente congelado, super saturado de gelo intersticial e lâminas de 
gelo que fluem pelas vertentes ou vales, como consequência da deformação de gelo neles contidos".  
Um glaciar rochoso é definido por Jackson (1997) como uma massa de calhaus mal 
calibrados, angulares e com material fino, apresentando gelo intersticial, cerca de um metro abaixo 
da superfície (cimentada de gelo) ou contendo um glaciar de gelo enterrado (ice-cored). É frequente 
ocorrer em alta montanha, numa área de permafrost e deriva de uma parede de circo ou outra 
vertente íngreme. Lliboutry (1997), no entanto, não concorda liminarmente com esta definição. Ele 
observa que glaciares rochosos antigos não têm nenhum gelo em profundidade e glaciares jovens 
podem atingir uma altitude onde permafrost está ausente. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 45: Glaciares rochosos de acordo com Benn e Evans (1998), adaptado. 
Fonte: Benn, D.I., e Evans, D.J A., (1998) Glaciers and Glaciation. London: Arnold. 
 
Para Benn e Evans (1998), os glaciares rochosos são “línguas glaciares ou lóbulos de detritos 
angulares que se assemelham a pequenos glaciares, que se movem para jusante como consequência 
Temperatura 
Precipitação Fluxo de rochas 
Sem gelo 
envolvido 
Apresenta gelo envolvido 
(glaciares rochosos) 
60 
 
da deformação interna do gelo ou de sedimentos congelados " (fig. 45). Costello (2000) definiu-os 
como “massas de gelo ou gelo e detritos, cobertos por escombros de pedra solta, que fluem pela 
vertente abaixo sob a força da gravidade." Para este autor, a mecânica do glaciar rochoso é essencial 
para a sua compreensão. Convém, no entanto, referir que estes autores, com excepção de LLiboutry, 
nunca fazem uma distinção clara entre glaciar rochoso e glaciar coberto.  
Nos Andes Centrais, os trabalhos em glaciares rochosos iniciam-se, em 1955, com LLiboutry, 
no Chile. No entanto, na Argentina, esses trabalhos só começaram, em 1976, com Corte. Até 1976 a 
distinção dos glaciares rochosos fazia-se em glaciares rochosos activos, inactivos e fósseis, sendo que 
nos dois primeiros existiam núcleo de gelo e no último não. A diferença entre os glaciares rochosos 
activos e os glaciares rochosos inactivos consiste em que os primeiros apresentam dinâmica glaciar, 
movimentando-se, ao contrário dos segundos. Os glaciares rochosos fósseis correspondem a 
glaciares rochosos que perderam o núcleo de gelo mas que mantêm a morfologia típica do glaciar 
rochoso. Esta distinção continua a ser feita; no entanto, desde que Corte (1976) estudou os glaciares 
rochosos nos Andes Centrais da Argentina surgiram outras formas de distinguir os glaciares rochosos.  
Os glaciares rochosos correspondem a formas de acumulação bastante comuns na área em 
estudo e nos Andes Centrais, especialmente entre os paralelos 320 S e 330 S de latitude. Segundo 
Corte (1976), que estudou os glaciares rochosos na região de Mendoza, na Argentina, os glaciares 
rochosos correspondem a uma “massa volumosa de detritos angulares envoltos num núcleo de gelo 
e que fluem lentamente de acordo com o efeito da gravidade”. Os glaciares rochosos estariam 
sujeitos aos movimentos dos materiais livres da superfície e no meio do gelo maciço ou intersticial. 
No entanto, LLiboutry (1955) considera um glaciar rochoso as “línguas de material morénico que 
tomam a forma de uma língua glaciar com uma secção transversal ligeiramente convexa, com declive 
relativamente baixo, cuja área lateral forma um barranco íngreme”.   
Corte (1987) vai muito mais longe na investigação dos glaciares rochosos e propõe uma 
classificação para o sistema de glaciares rochosos (termo utilizado em sentido lato designando todos 
os glaciares que apresentam cobertura detrítica) e uma classificação taxonómica para os glaciares 
rochosos activos (fig. 46).  
Segundo Corte (1987), a principal característica dos glaciares rochosos é aparecer sob a 
forma de um glaciar de montanha e mostrar sinais de fluxo. O autor sugere que os glaciares rochosos 
podem ser classificados por grupos genéticos. Ele apresenta sete tipos de glaciares rochosos que são 
criados a partir de quatro grupos genéticos (fig. 46). Apresenta ainda uma classificação taxonómica 
para glaciares rochosos activos apresentada na figura 47.  
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Fig. 46: Sistemas dos glaciares rochosos segundo Corte (1987) de acordo com Giardino et al. (1987) 
Fonte: Corte (1987) Central Andes rock glaciers: Applied aspects. In: Giardino, J. R. et al Eds. Rock Glaciers. Allen and Unwin, 
London, pp. 289-304. 
 
 
Fig. 47: Classificação taxonómica de glaciares rochosos activos segundo Corte (1987). 
Fonte: Corte (1987) Central Andes rock glaciers: Applied aspects. In: Giardino, J. R. et al Eds.. Rock Glaciers. Allen and 
Unwin, London, pp. 289-304. 
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Lliboutry (1990) e Corte (1997) concordam que independentemente da origem dos glaciares 
rochosos, estes produzirão o mesmo padrão, se forem semelhantes clima, tipo de rocha, exposição e 
processos criogénicos envolvidos. No entanto, convém realçar que, de acordo com Corte (1980), em 
certas áreas áridas dos Andes (dry Andes), onde os glaciares não apresentam dinâmicas surge, os 
glaciares cobertos por detritos podem conter até quatro fácies: (1) gelo não coberto por detritos, (2) 
gelo com termocarsos, (3) gelo com estruturas de detritos activo e (4) glaciar rochoso inactivo. 
Alguns destes glaciares contêm glaciares rochosos fósseis, o que é uma característica herdada de um 
clima mais frio durante o Holocénico. Corte (1980) realça que as diferentes fácies dos glaciares 
rochosos podem estar presentes em diferentes proporções em glaciares rochosos diferentes.  
Corte (1980) introduz o termo termocarso (thermokarst) no estudo das formas glaciogénicas 
na Argentina. O termocarso é uma das características mais marcantes do gelo coberto na Cordilheira 
Central. O termo “carso topográfico” já tinha sido usado para os glaciares cobertos de detritos 
estagnados por Clayton (1964). O termocarso produz-se quando, devido à radiação solar, ocorre o 
degelo de uma camada de detritos fina que cobre o gelo do glaciar coberto. O resultado desse degelo 
é uma forma assimétrica característica. O autor delimita o seu aparecimento entre os 3950 e 4350 m, 
para uma latitude de 33° S. 
Bustos, em 1977, estudou os glaciares na região do Aconcágua e distinguiu os glaciares 
rochosos da região em seis tipos: glaciares rochosos de vale, glaciares rochosos de circo e de altos 
vales, formas cataglaciares, glaciares rochosos de tipo primário, glaciares rochosos de tipo 
secundário e glaciares rochosos de tipo misto. Os glaciares rochosos de vale são as formas mais 
elementares e simples. Desenvolvem-se a partir de um circo glaciar mais antigo, onde as avalanches 
das paredes circundantes o alimentam com gelo. A alimentação detrítica prossegue pelo glaciar 
rochoso abaixo a partir das vertentes cobertas por detritos. Os glaciares rochosos de circo e de altos 
vales são semelhantes aos anteriores, mas exibem, em regra, uma dimensão e forma maiores. 
Podem ser glaciares rochosos de circo que se prolongam pelo vale suspenso abaixo, ou um circo que 
se prolonga por um vale alto desenvolvendo termocarsos a jusante da área de alimentação. 
Normalmente estes glaciares rochosos seguem-se a glaciares cobertos e sobrepõem-se a formas de 
acumulação fósseis. As formas cataglaciares desenvolvem-se a partir da frente de um glaciar coberto 
de dimensões consideráveis, e assemelham-se aos glaciares rochosos de vertente. Os glaciares 
rochosos de tipo primário incluiriam os glaciares rochosos que têm origem nos corredores de 
avalanche. Os glaciares rochosos de tipo secundário correspondem aos glaciares rochosos em que 
uma grande parte, ou a totalidade, da zona de acumulação se encontra num estádio periglaciar 
actual. Os glaciares rochosos de origem mista correspondem a uma série de casos particulares onde 
se misturam fenómenos tipicamente glaciares nos glaciares rochosos.  
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Apesar de existirem vários conceitos e classificações para os glaciares rochosos, na presente 
investigação tentou-se estabelecer uma que assentasse no caracter geomorfológico do glaciar 
rochoso. Assim, os glaciares rochosos, do ponto de vista morfológico, assemelham-se, na sua 
generalidade, a pequenos glaciares com uma frente íngreme e em forma de língua glaciar. 
Apresentam lóbulos concêntricos e rugas com uma mecânica que resulta do processo de degelo e 
recongelamento do material que compõe o glaciar rochoso. No entanto, o comportamento reológico 
dos glaciares rochosos é diferente dos outros glaciares e não está relacionado apenas com o degelo, 
sendo que também se deformam por permafrost e creep. A mecânica dos glaciares rochosos tem 
assim uma maior compotente de deformação interna aquando do seu fluir pela vertente abaixo. Os 
glaciares rochosos aparecem geralmente na base e nos taludes das vertentes em alta montanha. Nos 
vales do Horcones Inferior e Tolosa há vários glaciares rochosos, sendo que aqueles que apresentam 
maior dimensão são os glaciares rochosos do cerro Mirador e da Tolosa.   
Na presente investigação, no que concerne à sua dinâmica, os glaciares rochosos serão 
distinguidos em glaciares rochosos activos, inactivos e fósseis, utilizando-se a classificação proposta 
por Corte (1976). No que diz respeito à sua morfologia e posição topográfica, os glaciares serão 
distinguidos em glaciares rochosos de vale, glaciares rochosos de circo e glaciares rochosos de 
vertente, estes últimos associados a corredores de avalanche. Esta classificação combina os 
contributos dados por Bustos (1977) e Corte (1976), adaptados às características glaciares da área 
em estudo.  
 
2.3.4. Formas cataglaciares 
Os glaciares cobertos e rochosos, fruto da sua dinâmica, adquirem frequentemente formas 
singulares nos seus sectores terminais. As formas cataglaciares foram inicialmente propostas por 
Bustos (1977) que considerava que elas se desenvolviam a partir da frente de um glaciar coberto. 
Este termo francófono tem origem nas diferentes fases do ciclo paleoclimático, onde numa fase 
cataglaciar se registaria uma diminuição dos gelos glaciares. Segundo o autor, nem todos os glaciares 
cobertos terão a capacidade para criar estas formas, uma vez que para o fazerem as suas dimensões 
terão que ser consideráveis. A forma cataglaciar corresponde à parte dianteira de um glaciar coberto 
e desloca-se no vale, associada à dinâmica do glaciar coberto a que está ligado. No entanto, esta 
forma tem uma ablação menor e um movimento mais lento do que o glaciar coberto. A componente 
detrítica das formas cataglaciares é maior e encontra-se misturada no interior do gelo, que por sua 
vez é menor, permitindo uma acção menor da sublimação e do degelo, reduzindo assim a perda de 
gelo, que por sua vez diminui a capacidade desta crioforma deslizar pelo vale. As formas 
cataglaciares funcionam, assim, como um glaciar rochoso na parte dianteira de um glaciar coberto, 
que acaba por travar o seu movimento. Corte (1987) designou-as como crioformas glaciares.    
64 
 
3. DINÂMICA GLACIAR 
Segundo Benn e Evans (2010), o balanço da massa glaciar é o resultado do saldo que 
descreve as fontes de fornecimento e saída da massa glaciar ao longo de várias escalas espaciais e 
temporais, providenciando uma expressão quantitativa das mudanças volumétricas ao longo do 
tempo. As investigações acerca do balanço de massa fornecem assim uma forma objectiva de 
relacionar a “saúde” do glaciar com o clima e as mudanças climáticas. O balanço de massa é 
normalmente expresso em termos de espessura equivalente de água (em unidades de metros de 
água).  
Os ganhos de massa (input) são usualmente consequência da queda local de neve, mas 
podem incluir também avalanches e neve deslocada pelo vento. A acumulação normalmente 
aumenta com a latitude e altitude. A perda de massa (output) é muitas vezes relacionada com a 
fusão e sublimação de superfície, embora muitas das massas de gelo do mundo percam a maior 
parte da sua massa por avalanches ou queda para a água (calving). O calving é particularmente 
significativo em mantos de gelo cujas margens estão em grande parte limitadas pelo oceano e cuja 
superfície superior está predominantemente dentro da zona de neve seca. Juntas, estas perdas de 
massa são denominadas ablação, que normalmente diminui com o aumento da altitude e latitude 
(fig. 48).  
 
Fig. 48: Factores que contribuem para o balanço de massa do glaciar. 
Fonte: Thompson; Turk e Turk (1997) - Introduction to Physical Geology, Thomson Brooks/Cole. 
 
O balanço de massa global de um glaciar quantifica a diferença total entre acumulação e 
ablação em relação à massa total de gelo por unidade de tempo. Normalmente considera-se o 
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período de um ano, que vai desde o momento de massa total mínima até ao momento de massa 
total mínima do ano seguinte (ou seja, do fim da época da ablação até ao fim da época de ablação do 
ano seguinte). Esta fórmula geral esconde, no entanto, variações temporais sistemáticas ao longo do 
ano e variações espaciais ao longo da superfície do glaciar. Estas últimas podem ser estudadas 
exprimindo balanços totais para pontos específicos em diferentes locais da superfície do glaciar 
(normalmente expresso como um gráfico de balanço de massa local em função da altitude). Uma vez 
que a acumulação aumenta com a altitude e a ablação diminui com esta, pode definir-se uma área 
superior do glaciar caracterizada por um ganho de massa total (a chamada área de acumulação) e 
uma área inferior do glaciar caracterizada pela perda de massa total (a chamada área de ablação). 
Estas duas áreas são separadas pela linha de equilíbrio na qual, em teoria, não há perda ou ganho de 
massa total ao longo do ano. O gradiente vertical de balanço é definido como a taxa de mudança do 
balanço total com a altitude (isto é, a taxa de diminuição de ablação desde o final do glaciar até à 
linha de equilíbrio e a taxa de aumento de acumulação desde a linha de equilíbrio até à cabeça do 
glaciar). Glaciares do tipo marítimo, relativamente quentes e húmidos (tais como os localizados na 
costa Oeste da ilha sul da Nova Zelândia), são caracterizados por altas taxas de acumulação e de 
ablação e têm portanto grandes gradientes de balanço. Estes contrastam com os glaciares do tipo 
continental, secos e frios (tais como aqueles localizados no interior do Árctico), que têm taxas de 
acumulação e ablação baixas e consequentemente gradientes de balanço pequenos (Hambrey, 
1994).  
O gradiente vertical de balanço de um glaciar orienta a sua dinâmica uma vez que, num 
estado estável, toda a massa ganha na área de acumulação tem de ser removida pelo fluxo de gelo, 
assim como toda a massa perdida na zona de ablação (o mesmo volume) deve ser substituída por 
fluxo de gelo vindo da área de acumulação. Por esta razão o gradiente de balanço é por vezes 
referido como o índice de actividade do glaciar.  
Segundo Benn e Evans (2010), um glaciar é composto por gelo com características distintas. 
Na base do glaciar, o gelo é compacto e muito consolidado, com pouco ar e água. Sobre esta camada, 
existe uma camada de gelo menos compacta e com mais água e ar no seu interior. Esta diferença 
resulta da recristalização da neve e gelo que ocorre a maior profundidade, geralmente, com uma 
densidade do gelo de 900 kg/m3, eliminando as bolhas de ar existentes no gelo. Esta forte densidade 
é provocada pela deformação do gelo devido à pressão do gelo sobrejacente, criando uma camada 
de gelo plástica. A camada mais superficial do gelo apresenta uma densidade menor, cujo 
comportamento é mais condicionado pela variação sazonal da temperatura, apresentando-se 
quebradiço. Estes dois tipos de gelo glaciar, com propriedades distintas, acarretam dinâmicas 
diferenciadas.  
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À superfície, o glaciar move-se a velocidades superiores ao seu movimento basal, pelo que 
surgem alterações na superfície associadas a estes diferentes ritmos. Entre a superfície e a base 
ocorre uma área de deformação plástica que permite ao glaciar apresentar estes dois ritmos 
diferenciados no seu movimento, já que existe uma deformação do gelo numa área intermédia entre 
o material de base e aquele que lhe está subjacente (fig. 49). Quando o glaciar se encontra gelado e 
preso à rocha mãe, o seu movimento ocorre apenas por deformação da camada plástica.  
 
Fig. 49: Deformação e movimento do glaciar. 
Fonte: Post e Lachapelle (2000) - Glacier Ice. University of Washington Press, Revised edition. 
 
Segundo Hambrey (1994) e Green (2006), a deformação do gelo envolve a deslocação de 
átomos ao longo do plano basal num cristal de gelo. À medida que os cristais se deformam, a 
recristalização ocorre, restabelecendo a forma equidimensional dos grãos (fig. 50). Associado a isto 
temos um movimento mais rápido na área central do que na lateral, já que, também aqui, a fricção 
na rocha atrasa o movimento. Esta situação é responsável pelo aparecimento à superfície de várias 
formas de deformação, nomeadamente as crevasses. 
 
Fig. 50: Deformação do gelo. 
Fonte: Green (2006) Lectures notes of GEO.101 Introduction to Geology. 
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As crevasses, de acordo com Hambrey (1992), são fendas profundas em forma de V formadas 
na parte quebradiça do glaciar, resultantes da fracturação do gelo em movimento. Variam entre os 
poucos centímetros e as dezenas de metros de profundidade, embora escasseiem os estudos 
realizados especificamente sobre esta temática.  
Em montanha, as crevasses não excedem os 20-30 m, no entanto, na Antárctida podem 
atingir dimensões maiores. Abaixo desta profundidade, a crevasse encontra a camada plástica do 
gelo e por conseguinte a expansão da fenda termina. No entanto, se a crevasse encontra vestígios de 
crevasses mais antigas ou áreas de acumulação de água a sua profundidade pode aumentar (fig. 51).  
 
Fig. 51: Experiências realizadas com tubos inseridos no glaciar mostram que o tubo move-se no sentido descendente. O 
tubo fica curvado porque o centro do glaciar apresenta uma deformação plástica e move-se mais rapidamente do que a 
base. O topo com 40 metros de gelo quebra e o tubo permanece direito nesta secção. 
Fonte: Thompson; Turk e Turk (1997) - Introduction to Physical Geology, Thomson Brooks/Cole. 
 
As crevasses podem ser classificadas em vários tipos de acordo com a sua geometria e 
disposição ao longo do glaciar: transversais, marginais, longitudinais, splaying (abertas 
obliquamente) e em echelon (escalonadas) (fig. 52).  
De acordo com o esquema produzido por Hambrey (1994), as crevasses mais próximas da  
área de acumulação são genericamente transversais, depois, já na secção intermédia do glaciar, 
aparecem crevasses marginais. Na parte terminal do glaciar, as crevasses são, em regra, longitudinais 
e abertas obliquamente (splaying.) 
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Fig. 52: Tipos de crevasses, de acordo com Hambrey. 
Fonte: Hambrey (1994). Glacial Environments, University of British Columbia Press, UCL Press. 
 
Por vezes ocorrem vestígios de crevasses que correspondem a veios de gelo longos e claros, 
com alguns centímetros de largura, resultantes da fractura e recristalização de gelo sob tensão, sem 
a separação das duas paredes. Essas estruturas formam-se comummente. Paralelamente processa-se 
uma abertura das crevasses que se estendem até lá. Os veios de gelo espessos e claros resultantes do 
congelamento da água parada em fendas abertas são também chamados de vestígios de crevasses 
(Hambrey, 1994).  
Os Seracs correspondem a torres de gelo instáveis entre crevasses, frequentemente em 
cascatas de gelo ou outras áreas de fluxo acelerado no glaciar (Hambrey, 1994).  
As Rimayas derivam do termo germânico bergschrund e correspondem a uma fenda do tipo 
crevasse, comprida, estreita e profunda, localizada no extremo superior do circo glaciar ou no local 
de desprendimento do glaciar (fig. 54). Esta fenda forma-se quando o gelo dos glaciares em 
movimento se separa dos gelos imovéis do circo, através de um movimento rotacional do glaciar. 
Sendo assim, as rimayas situam-se na parte traseira do circo, paralelas à parede do fundo. Benn e 
Evans (2000) distinguem ainda as rimayas dos randkluft, fendas em que uma das faces é a rocha. Os 
randkluft resultam da fusão parcial do gelo devido a uma maior temperatura da rocha.  
Quando há uma perda de água por degelo é característico o aparecimento de depressões 
que resultam da subsidência de detritos, criando áreas onde a água do degelo se acumula. O 
termocarso, no sentido restrito, difere da erosão térmica (fusão e erosão do solo congelado pelo 
fluxo de água), no entanto, ambos os processos podem ocorrer em vertentes, e os termocarsos são 
definidos no sentido lato como incluindo a erosão térmica. 
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Fig. 53: Vista em corte de um circo glaciar com uma rimaya. 
Fonte: Pulmmer, MacGeary e Carlson (2001) Physical Geology, Mc Graw Hill Edition, New York. 
 
Os termocarsos são a maioria das vezes o resultado de uma perturbação do regime térmico 
do permafrost, ou no caso da área em estudo, dos detritos que incorporam ou cobrem os glaciares 
rochosos ou cobertos. A perturbação do regime térmico pode ser de natureza geomorfológica, 
biótica ou climática. Se na América do Norte, nomeadamente no Alaska, a destruição da tundra para 
utilizar os solos para a agricultura parece ser uma das causas do aparecimento de termocarsos 
(French, 1987 e 2013), na área em estudo, estes estão associados a mudanças climáticas e sazonais 
das temperaturas que provocam o degelo de parte da camada detrítica que cobre o glaciar Horcones 
Inferior e até o glaciar da Tolosa. 
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4. CARACTERIZAÇÃO GERAL DOS GLACIARES DO VALE DO HORCONES INFERIOR 
O vale do Horcones Inferior apresenta vários glaciares e formas criogénicas associadas a 
ambientes glaciares e periglaciares. Bustos (1977) efectuou o primeiro estudo sobre este tipo de 
formas na região do Aconcágua tentando inventariar e descrever algumas delas, identificando muitas 
delas e elaborando cartografia geomorfológica parcial da região. Num desses mapas geomorfológicos 
parciais representa a área de Confluência e cartografa o glaciar Horcones Inferior e o glaciar do cerro 
Mirador.  
Corte (1980) estuda os glaciares rochosos (termo utilizado em sentido lato) da bacia do rio 
Mendoza. Nesse trabalho estabelece uma relação entre a precipitação e o aparecimento de formas 
criogénicas. Realça o facto de, em território argentino, a precipitação diminuir de sul para norte 
fazendo com que na área do Aconcágua existam muito mais glaciares cobertos e rochosos do que 
glaciares descobertos, ao contrário do que acontece na Bacia do Actuel. Corte (1980) salienta que há 
um predomínio de formas glaciogénicas em regiões de alta montanha que registam 400-500 mm de 
precipitação com cerca de 50% mais de acumulação devido ao efeito dos ventos. Estabelece um 
limite de 750-800 mm por ano para que haja condições para o aparecimento de glaciares rochosos e 
formas glaciogénicas. Os glaciares descobertos necessitariam do dobro dos quantitativos de 
precipitação (fig. 54).  
 
Fig. 54: Fácies dos glaciares cobertos de detritos e sistemas glacioliticos nos Andes Centrais em função da altitude e 
espessura da cobertura detrítica. 
Fonte: Corte (1980) Glaciers and glaciolithic systems of the Central Andes. World Glacier Inventory. IAHS-AISH Publ.126: 11-
24. 
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Corte (1980) realça que a sudoeste da região de Mendoza (abaixo dos 4000-5000 m) onde se 
registam maiores precipitações, como na bacia do Rio Atuel (2000 mm), os glaciares de vale 
apresentam moreias laterais e terminais bem definidas e lagos bloqueados por cordões morénicos. 
Mais para norte, na região de Juncal e Plomo, onde a precipitação é menor, a topografia de 
montanha é mais desorganizada, embora as montanhas sejam mais elevadas. Aí, os glaciares não 
produzem moreias tão nítidas mas detritos glaciares mais caóticos. Corte (1999) apresenta ao USGS 
um inventário dos glaciares na parte Oeste da Bacia do rio Mendoza, mostrando a localização dos 
glaciares descobertos, moreias com núcleos de gelo, glaciares rochosos e termocarsos. Este 
inventário permite ver a elevada densidade de glaciares e crioformas existente na região.  
No inventário realizado por Corte e Espizúa (1976), o glaciar Horcones Inferior aparece como 
um glaciar coberto com termocarsos, rodeado por moreias com núcleos de gelo. Representam o 
glaciar do Cerro Mirador como um um glaciar rochoso até uma determinada secção e depois um 
glaciar coberto com termocarsos na parte frontal, onde contacta com moreias com núcleo de gelo. 
Representa, ainda, cinco glaciares rochosos activos na margem esquerda do glaciar Horcones Inferior 
e dois glaciares rochosos activos na margem direita. Finalmente representam o glaciar do cerro 
Tolosa como um glaciar de gelo e a moreia de Confluência como uma moreia com núcleo de gelo. 
Estas duas últimas situações parecem não se verificar. No entanto, estas temáticas serão abordadas 
atempadamente.   
No inventário realizado pelo IANIGLA, em 2011, foram identificados vários glaciares 
descobertos, cobertos e rochosos e nas cabeceiras do rio Cuevas, onde se insere a área em estudo. 
Neste inventário, os autores identificaram 179 glaciares e crioformas, com uma superfície de 57,51 
km2, correspondendo a 8,49% da superfície total em análise (677 km2). Destaca-se que apenas 24% 
correspondem a glaciares descobertos e que 87% têm tamanho inferior a 1 km2. Os glaciares e 
crioformas inventariados apresentam uma orientação SE predominante e situam-se entre os 3074 m 
e os 6962 m (fig. 55). 
 
Fig. 55: Distribuição dos corpos de gelo inventariados nas cabeceiras do rio Las Cuevas. 
Fonte: Villalba (2011) - Inventario de Glaciares y Ambiente Periglacial - Cuenca del río Mendoza, provincia de Mendoza, 
IANIGLA, CONICET. 
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Recorrendo ao trabalho de campo e à análise de imagens de satélite, na presente 
investigação efectuou-se um inventário dos glaciares e crioformas existentes na área em estudo, 
tendo sido identificados 25 glaciares e crioformas, destacando-se vários glaciares brancos, cobertos, 
rochosos e formas cataglaciares. Depois de analisar e inventariar os glaciares no vale do Horcones 
Inferior e no vale da Tolosa procedeu-se à sua análise estatística (quadro V) e descrição. O esboço 
geomorfológico das figs. 56 e 101 mostram a sua localização, no entanto, as características 
individuais de cada um deles serão abordadas de seguida. Esta informação consta também no esboço 
geomorfológico da área em estudo que segue em anexo no final do trabalho.   
   
Quadro V: Glaciares inventariados na área em estudo 
 
Cota máxima Cota mínima Tipo de glaciar 
Horcones Inferior 4550 3460 Coberto de vale 
Mirador 4400 3850 Rochoso de vale 
Tolosa 3900 3600 Rochoso fóssil 
Tolosa 4125 3900 Rochoso de vale 
Margem esquerda Tolosa 1 4025 3980 Rochoso de vertente 
Margem esquerda Tolosa 2 4305 4090 Rochoso de vertente 
Margem direita Tolosa 1 4190 3765 Rochoso de vertente 
Margem direita Tolosa 2 3980 3830 Rochoso de vertente 
Avalanche - Parede Sul 5400 4475 Rochoso de avalanche 
Avalanche  - Almacenes 4125 3900 Rochoso de avalanche 
Forma cataglaciar 3890 3715 Forma cataglaciar 
Margem esquerda HI 1 4165 4100 Rochoso de vertente 
Margem esquerda HI 2 4150 4095 Rochoso de vertente 
Margem esquerda HI 3 4260 4190 Rochoso de vertente 
Margem esquerda HI 4 4242 4165 Rochoso de vertente 
Margem esquerda HI 5 4270 4165 Rochoso de vertente 
Margem direita HI 1 4662 4370 Rochoso de vertente 
Margem direita HI 2 4700 4320 Rochoso de vertente 
Tolosa vertente 4100 3860 Rochoso de vertente 
D'Oro 4920 4125 Glacieret descoberto 
Central 5813 5240 Branco ou descoberto 
Superior 6400 5615 Branco ou descoberto 
Relinchos 5550 4900 Branco ou descoberto 
Polacos 6962 6450 Branco ou descoberto 
Las leñas 4280 4005 Rochoso de vale 
 
 Dos glaciares e crioformas identificados na área, 50% apresentam uma orientação Sul e 25% 
Este, sendo que os restantes apresentam uma orientação SO, SE, NE, Norte e Oeste. Sendo assim, 
destaca-se que a maioria apresenta uma orientação predominante do quadrante SE (fig.57).  
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Fig. 56: Esboço geomorfológico dos glaciares e crioformas do vale do Horcones Inferior. 
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Fig.57: Orientação dos glaciares e crioformas identificadas na área em estudo. Frequências relativas (valores percentuais).  
 
 
Fig.58: Histograma com as altitudes dos glaciares e formas crioglaciares na área em estudo. 
 
Com base na altitude dos glaciares e crioformas, procedeu-se a uma análise da sua 
correlação com a tipologia. Para tal, efectuou-se o levantamento topográfico da cota máxima e 
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mínima (fig. 58). Para obter estas cotas foram utilizadas as imagens de satélite do google earth, já 
que o acesso a muitos destes glaciares é praticamente impossível. 
A análise das figuras 58 e 59 permite concluir que os glaciares aparecem a partir dos 3460 m.  
No entanto, até à cota dos 3500 m, o único glaciar encontrado é o Horcones Inferior, um glaciar 
coberto. A sua existência a uma cota tão baixa deve-se ao movimento surge do glaciar nas últimas 
décadas, dinâmica que será abordada de seguida. Entre os 3500 m e os 4000 m, aparecem vários 
glaciares e crioformas, nomeadamente glaciares cobertos, rochosos, glaciares rochosos fósseis e 
formas cataglaciares.  
 
Fig. 59: Histograma dos glaciares e formas crioglaciares na área em estudo, segundo a tipologia dos glaciares. 
 
As formas cataglaciares e glaciares rochosos fósseis só aparecem abaixo dos 4000 m, sendo 
que acima dos 4000 m de altitude os glaciares conservam o núcleo de gelo. É também a partir dos 
4000 m que aparecem os glaciares brancos ou descobertos, sendo que a sua frequência aumenta 
numa relação directa com o aumento da altitude. Acima dos 5500 m de altitude só existem glaciares 
brancos. O inverso acontece no que diz respeito aos glaciares cobertos e rochosos. À medida que a 
altitude aumenta regista-se uma diminuição dos glaciares cobertos e rochosos, dando lugar a 
glaciares brancos e descobertos. 
As características de alta montanha nos Andes criam condições para um zonamento de 
altitude na distribuição dos glaciares e crioformas. 
 
4.1. Glaciar Horcones Inferior 
Localizado no Parque Provincial do Aconcágua, na província de Mendoza, o glaciar Horcones 
Inferior encontra-se compreendido entre os 32040’36’’ S e 32045’01’’ S de latitude e entre os 
69059’48’’ O e 69057’41’’ O de longitude. Situado numa área com relativa acessibilidade, já que numa 
das suas margens existe um trilho de trekking, o glaciar estende-se desde os 4570 m, na base da face 
0% 10% 20% 30% 40% 50% 60% 70% 80% 90% 100%
3000 - 3500
3500 - 4000
4000 - 4500
4500 - 5000
5000 - 5500
5500 - 6000
6500 - 7000
Gelo
Coberto
Rochoso
Cataglaciar
Fóssil
76 
 
sul do Cerro Aconcágua, até aos 3460 m, a montante de Confluência, numa extensão de 
aproximadamente de 12 km. Este é o maior glaciar da área em estudo. A sua largura é mais ou 
menos constante até chegar à área em que se divide em duas línguas, a 3880 m. Até aí, o glaciar 
apresenta uma largura que ronda os 400 m. 
Segundo Milana e Maturano (1999), o glaciar Horcones Inferior terá uma espessura entre 70 
a 95 m no centro e cerca de 50 m nas margens. Para chegar a estes valores, os autores utilizaram um 
sistema de rádio portátil com eco-sistema de som (RES).  
Fig. 60: Avalanche na parede sul do Cerro Aconcágua, no dia 27/01/11. 
 
O glaciar Horcones Inferior é alimentado pela precipitação, assim como por gelo e neve que 
recebe da face sul do Cerro Aconcágua. Com cerca de 2500 m de vertentes praticamente verticais, a 
face sul do Aconcágua possui muito poucos locais onde a neve o gelo consigam acumular-se e 
permanecer. As avalanches são bastante frequentes e, para além da precipitação, são as principais 
responsáveis pelo fornecimento de gelo ao glaciar (fig. 60). Os glaciares da face sul, que se 
encontram literalmente pendurados nas vertentes, ao serem cobertos por neve, vão quebrando por 
acção da gravidade e alimentando o Horcones Inferior. São bem visíveis no terreno os cones de 
avalanche que caem directamente sobre o glaciar Horcones Inferior (fig. 61). As avalanches, no 
Verão, quando as temperaturas a meio do dia são as mais altas do ano, são praticamente constantes.  
O Horcones Inferior é um glaciar coberto e constitui um exemplo extraordinário desta 
tipologia. Exibe um núcleo de gelo em toda a sua extensão, com muitos detritos intersticiais. No 
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entanto, a carga detrítica concentra-se essencialmente à superfície, numa espessura que ronda 1 m a 
1,5 m.  
 
Fig. 61: Cone de avalanche da parede sul do Aconcágua sobre o glaciar Horcones Inferior.    
 
Apesar de alguns autores designarem o Horcones Inferior como um glaciar rochoso 
(provavelmente em sentido lato) ou este aparecer, por vezes, cartografado como um ventisqueiro4, a 
realidade é bem distinta. O trabalho de campo realizado sobre o glaciar permite afirmar, com toda a 
segurança, que esta grande massa de gelo apresenta características distintas dos glaciares rochosos 
da região. A carga detrítica é muito menor, assim como a sua cobertura é nítida em todas as secções 
do glaciar. A alimentação directa a partir das vertentes num ambiente periglaciar bastante dinâmico 
fornece uma cobertura detrítica constante.  
O Horcones Inferior corresponde, como foi dito, a um glaciar coberto, onde os detritos 
rochosos recobrem o gelo e se integram nos interstícios deste. Apesar da formação destes glaciares 
ser pouco conhecida, começam recentemente a aparecer estudos de pormenor sobre alguns 
glaciares cobertos nos Himalaias e nos Alpes. Presume-se que, para além de parecer ser herdado do 
último período frio do Quaternário, o glaciar Horcones Inferior está relacionado com a existência de 
uma velocidade muito reduzida de movimentação, assim como da sua associação a um ambiente 
periglaciar. Os detritos das escombreiras de gravidade, provenientes do destacamento por 
gelifracção e dos desabamentos e fluxos circundantes, recobrem e preservam o glaciar coberto, 
permitindo o seu crescimento em termos de material rochoso. À medida que o glaciar vai descendo 
                                                             
4 Um ventisqueiro corresponde a um local em alta montanha, onde se conserva a neve e o gelo.   
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no vale o gelo glaciar vai diminuindo, devido à ablação, e o material rochoso vai aumentando. Desta 
forma, o glaciar vai-se tornando progressivamente mais detrítico (fig. 62).   
a  b  
 c  
Fig. 62: Glaciar Horcones Inferior. a) Pormenor do glaciar na área de ablação. Aqui é perfeitamente visível a cobertura do 
glaciar por uma camada de detritos. Esta camada tem aproximadamente um metro de altura (altura do bastão); b) 
Pormenor do material detrítico existente sobre o glaciar na área de ablação; c) gelo glaciar com detritos nos interstícios.   
 
O Horcones Inferior parece apresentar uma carga morénica e detrítica muito grande logo 
depois de deixar a parede sul do Aconcágua. A sua área de acumulação em gelo parece restringir-se 
às primeiras centenas de metros em que o glaciar é alimentado pelas avalanches. 
Há uma área estreita por volta dos 4150 m que parece corresponder à linha de equilíbrio do 
glaciar. A partir daí, o glaciar passa a ser completamente coberto por detritos e observam-se 
nitidamente os detritos incorporados no gelo já que o glaciar Horcones Inferior parece apresentar 
mais fracturado e crevassado devido à ablação. Sendo assim, o glaciar apresenta cerca de 2,5 km de 
comprimento correspondente à área de acumulação e os restantes 9,5 km corresponderão à área de 
ablação (fig. 63 a 66). No entanto, Milana (2007) apontou o início da área de ablação apenas a 3900 
m. Das observações realizadas no terreno, corroboradas pelas imagens de satélite, o glaciar parece 
começar a sua área de ablação a maior altitude. A 3900 m de altitude e a 8600 m de extensão, o 
glaciar Horcones Inferior bifurca e apresenta a forma cataglaciar na margem esquerda. No entanto, 
de 2007 a 2013, a frente glaciar terá avançado no vale já que, de acordo com o mesmo autor, o 
glaciar terminaria à cota de 3650 m e hoje encontra-se a 3460 m, aproximadamente. 
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Fig. 63: Áreas de acumulação e ablação do glaciar Horcones Inferior.  
Forma cataglaciar 
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Fig. 64: Glaciar Horcones Inferior. São bem visíveis na vertente da margem direita os cones detríticos que alimentam em detritos o glaciar.  
 
 
Fig. 65: Glaciar Horcones Inferior constitui um exemplo de um glaciar coberto. 
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Fig. 66: Glaciar Horcones Inferior. a) Área de acumulação; b) Linha de equilíbrio; c) Área de ablação com termocarsos. 
 
O glaciar Horcones Inferior apresenta características genéticas de glaciares de clima seco, 
com fraca alimentação em gelo, e associado aos processos crionivais actuais, nomeadamente à 
intensa gelifracção nas vertentes rochosas, muitas vezes já fragilizadas por uma tectónica intensa.  
A base das vertentes do vale do Horcones Inferior está, em regra, coberta por cones de 
detritos que resultam de processos erosivos responsáveis pela alimentação do glaciar em carga 
detrítica (fig. 64). Estes movimentos de materiais nas vertentes, mais ou menos complexos, fornecem 
essencialmente detritos andesíticos, mas ocasionalmente também gelo e água (fig. 65). O glaciar 
Horcones Inferior parece ser, assim, o resultado da combinação de clima frio e seco, responsável por 
uma fraca alimentação de gelo e por uma chegada constante de material rochoso proveniente de 
avalanches de neve e detritos, e um declive significativo, responsável pelo escoamento. 
A deformação do glaciar parece ocorrer sobretudo na camada plástica e na área superficial. 
O glaciar Horcones Inferior exibe sinais de deformação plástica já que em toda a sua extensão, desde 
a parte inicial até à terminal, se encontra recortado por inúmeras crevasses.  
Quando se percorre o glaciar Horcones Inferior percebe-se que o gelo está coberto por 
detritos e a sua quantidade é tal que, por vezes, é praticamente impossível ver o gelo. Os materiais 
provenientes dos movimentos de vertente acabam por preencher as crevasses, os moulins5 e todos 
os canais supraglaciares, misturando-se depois com o gelo. O ritmo de alimentação do glaciar parece 
                                                             
5 Um moulin é um estreito veio tubular no glaciar que permite a água se deslocar de superfície do glaciar para a sua parte 
inferior. Este termo francês corresponde, essencialmente, a "rios" verticais que servem como sistema hidráulico interno de 
um glaciar, levando a água de lagos de água de fusão na superfície para fora do glaciar.  
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ser diferenciado no tempo, já que existe uma estratificação bem marcada no gelo onde se alternam 
níveis com maiores e menores concentrações de detritos (fig. 67).  
a b 
Fig. 67: Glaciar Horcones Inferior. a) Fissuras no glaciar expondo o gelo à superfície; b) Crevasses na área de ablação. 
 
Na área de acumulação do glaciar ainda se conseguem identificar algumas áreas onde o gelo 
apresenta um aspecto límpido e com poucos detritos intersticiais, já que aqui, os detritos 
supraglaciares parecem descer para a zona basal. Estas situações são extremamente raras, e 
praticamente desaparecem depois de se passar a linha de equilíbrio, quer no endoglaciar, quer no 
supraglaciar.  
Dadas as suas características, o glaciar Horcones Inferior não apresenta rimayas nem 
randklufts de grande dimensão. A ausência de rimayas parece resultar do facto do glaciar Horcones 
Inferior não ter origem num circo glaciar clássico, mas sim na base da parede sul do Aconcágua. 
Apesar disso, a área de acumulação corresponde a uma área encaixada entre as vertentes. Como o 
glaciar não se inicia por uma ruptura no declive depois do circo isto não favorece o aparecimento de 
rimayas. No entanto, estas até poderão existir, mas face às avalanches dos glaciares suspensos na 
parede sul do Aconcágua, estão tapadas. Parecem aparecer no seu topo do glaciar algo semelhante a 
pequenas rimayas mas de dimensão bastante modesta. A inacessibilidade do local não permite a sua 
observação com pormenor. Na área de acumulação as crevasses são raras, mais estreitas e, na 
generalidade, não têm detritos nem água no seu interior.  
Na área de ablação, o glaciar torna-se mais heterogéneo, com uma coloração escura em toda 
a sua extensão mas bastante crevassado. Esta situação resulta da acumulação dos detritos na área 
supraglaciar devido à fusão dos gelos durante a ablação. A baixa altitude atingida pelo glaciar faz com 
que as taxas de ablação sejam elevadas já que há bastante perda de água por evaporação, 
sublimação e, essencialmente degelo. No entanto, a camada detrítica superficial contínua atenua 
esse efeito.  
A camada de detritos supraglaciar é sempre bastante espessa, apresentando em média cerca 
de um metro. Raramente tem poucos centímetros de espessura e isso ocorre apenas perto dos 
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termocarsos e moulins. Esta situação ocorre porque os detritos vão desabando e deslizando para o 
interior das cavidades superficiais através de canais, entrando assim numa circulação endoglaciar.  
A drenagem superficial do glaciar ocorre sobre canais superficiais bem visíveis na área 
supraglaciar. Estes canais estão colmatados por detritos por onde a água escorre. Parecem existir 
pequenas cavidades horizontais que contactam com o endoglaciar mas, mais uma vez, estão 
completamente colmatadas por detritos ou água. A água escorre até estas zonas e depois acumula-
se. A perda da água superficial ocorre por escoamento superficial e por evaporação. A água perde-se 
por evaporação, já que se definem claramente áreas esbranquiçadas resultantes da evaporação da 
água nos sedimentos, no entanto, também por escoamento endoglaciar. Os detritos supraglaciares 
encontram-se compactados o que não facilita a perda de água em direcção ao endoglaciar e 
subglaciar. No entanto, as áreas onde se desenvolvem moulins e formas termocársicas constituem 
excepções, favorecendo aí que a água se vá perdendo por escoamento até encontrar o fluxo 
subglaciar (fig. 68 e 69).    
 
Fig. 68: Termocarso no glaciar Horcones Inferior. É bem visível a estratificação nos gelos das margens do termocarso bem 
como a queda de detritos através de canais preferenciais no gelo. De destacar também a menor espessura dos detritos nas 
imediações das formas relacionadas com o termocarso. 
 
No glaciar coberto do Horcones Inferior, a camada detrítica apresenta uma espessura 
superior a um metro e o seu degelo estival cria depressões termocársicas anuais. O glaciar Horcones 
Inferior tem várias depressões termocársicas, especialmente na área de ablação. As depressões 
termocársicas são geralmente de dimensões métricas, oscilando entre dois e três metros de 
comprimento. Ocorrem também termocarsos mais pequenos com trinta e quarenta centímetros que 
se sucedem por várias centenas de metros sobre o glaciar. No entanto, na secção intermédia do 
glaciar, as depressões termocársicas atingem dimensões maiores, com cerca de seis a oito metros 
(fig. 70 e 71). Estas depressões termocársicas evidenciam colapso do gelo e dos detritos que cobrem 
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o glaciar. Na sua secção intermédia, o glaciar Horcones Inferior está bastante crevassado, cheio de 
depressões termocársicas e abatimentos internos. Parecem ser testemunhos claros do seu 
adelgaçamento.  
 
 
Fig. 69: Drenagem supraglaciar do Horcones Inferior. a) Canais supraglaciares colmatados por detritos; b) Pormenor de 
detritos supraglaciares que apresentam sinais de evaporação da água superficial; c) e d) Cavidades supraglaciares verticais 
colmatadas por detritos; e) Termocarso. 
c 
d 
e 
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 Fig. 70: Depressões termocársicas sobre os detritos do glaciar coberto do Horcones Inferior. 
 
 
Fig. 71: Depressões termocársicas de dimensões métricas na secção intermédia do glaciar coberto do Horcones Inferior. 
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As crevasses da área de ablação estão, na sua maioria, ocupadas por água e detritos. 
Aparentemente algumas destas crevasses parecem contactar com a base do glaciar e podem evoluir 
para moulins (fig. 72).  
Fig. 72: Crevasses transversais no sector intermédio do glaciar Horcones Inferior. 
 
No glaciar Horcones Inferior as crevasses parecem obedecer, em termos genéricos, ao 
esquema produzido por Hambrey (1994). As crevasses mais próximas da área de acumulação são, 
genericamente transversais, embora difíceis de distinguir, já que se encontram colmatadas por gelo e 
neve proveniente das avalanches. Na secção intermédia do glaciar, as crevasses marginais são bem 
visíveis, embora estejam completamente colmatadas por sedimentos resultantes da alimentação 
detrítica proveniente dos processos erosivos actuais nas vertentes. É de notar no entanto que no 
sector intermédio do glaciar a quantidade de crevasses transversais é superior à de crevasses 
marginais. Esta situação poderá estar relacionada com a dinâmica surge do glaciar, como será 
realçada de seguida. Na parte terminal do glaciar, as crevasses são, essencialmente, abertas 
obliquamente (splaying) e longitudinais, ainda que muito desorganizadas. Esta situação também 
parece estar relacionada com a dinâmica surge do glaciar. Hambrey (1992) salientou que os glaciares 
apresentam frequentemente vestígios de crevasses, mas estas situações não são visíveis no Horcones 
Inferior, face à cobertura detrítica que impossibilita a sua observação.    
Os seracs são relativamente comuns no Horcones Inferior, embora não atinjam grandes 
dimensões já que as crevasses se encontram preenchidas por água e detritos. Os seracs atingem no 
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máximo um ou dois metros e constituem uma das razões pela qual a progressão de pessoas sobre o 
glaciar é difícil e perigosa. Juntamente com as crevasses, moulins e termocarsos, os seracs fazem com 
que a investigação em solitário em cima do glaciar não se possa fazer com condições de segurança 
(fig. 73). 
 
Fig. 73: Seracs no Horcones Inferior. 
 
Tal como foi previamente referido, o glaciar Horcones Inferior apresenta um corpo principal 
até aos 3900 m, altitude em que bifurca em duas línguas. A língua principal prolonga-se mais no vale 
do que a língua secundária, sendo que esta última termina aproximadamente a 3710 m.  
 
Fig. 74: Forma cataglaciar na língua secundária da margem esquerda da parte frontal do glaciar Horcones Inferior. São 
visíveis as marcas de escoamento de água associadas à ablação da forma cataglaciar.  
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A língua secundária tem uma carga detrítica ainda maior do que o glaciar em si (fig. 74 e 75). 
Trata-se de uma língua glaciar extremamente rochosa, ou seja, constituído por mais detritos do que 
gelo. Apesar de existir um núcleo de gelo no interior, este não parece ser contínuo. Esta língua 
detrítica permanentemente gelada, que se movimenta no vale, é uma forma cataglaciar típica dos 
glaciares cobertos da região e tem capacidade para criar uma pequena moreia na área de contacto 
com a vertente. A quantidade de gelo no seu seio é muito menor do que no glaciar Horcones Inferior, 
de tal forma que a sua ablação é também mais reduzida. O ribeiro que resulta da sua ablação é 
extremamente reduzido e, mesmo em pleno Verão, é praticamente inexistente.  
 
Fig. 75: Forma cataglaciar na margem esquerda do glaciar Horcones Inferior. 
 
A forma cataglaciar, típica na região, aparece normalmente ligada a glaciares cobertos, como 
é o caso do Horcones Inferior, e apresenta uma dinâmica própria (fig. 76). O seu movimento é mais 
lento do que o dos glaciares cobertos e rochosos com menor ablação. Esta forma em língua ou lóbulo 
glaciar corresponde aos chamados criptoglaciares de Borde (1966).  
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a b  c 
Fig. 76: Secção terminal do glaciar Horcones Inferior - Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. a) Lóbulo frontal da língua 
principal; b) Língua rochosa secundária (forma cataglaciar); c) Glaciar rochoso do Cerro Mirador. 
 
O glaciar Horcones Inferior parece movimentar-se também sobre detritos subglaciares, 
especialmente na sua parte final. Em nenhuma secção do vale é possível ver a rocha-mãe sobre a 
qual o glaciar Horcones Inferior se movimenta ou movimentou. A rocha-mãe nunca aflora à 
superfície, nem no vale da ribeira de Horcones Inferior, nem no vale da ribeira de Horcones (depois 
da confluência da ribeira do Horcones Inferior com a ribeira Horcones Superior). As vertentes e as 
margens encontram-se colmatadas por material de vertente, moreias e depósitos fluvioglaciares, não 
deixando a descoberto o substrato rochoso. Esta situação estará possivelmente relacionada com a 
existência de um till na parte subglaciar e/ou com a falta de capacidade por parte do glaciar em 
arrastar este material. Aparentemente, a densidade de material colmatado no fundo do vale não 
permite ao glaciar tocar a rocha-mãe. Como não foram encontrados canais ou túneis que 
permitissem aceder à parte subglaciar, não é possível analisar a natureza destes sedimentos. De 
acordo com Milana (2007), o Horcones Inferior apresenta alguns pequenos túneis subglaciares do 
tipo Röthlisberger-type (R-type) preenchidos por detritos e que geralmente apresentam um diâmetro 
inferior a 1.8 m. No trabalho de campo efectuado não foi possível observar os túneis referidos pelo 
autor.  
c a 
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Segundo alguns autores, como Fauqué et al. (2008), os materiais na base do glaciar podem 
corresponder a sedimentos provocados por um grande fluxo de detritos proveniente da face sul do 
Aconcágua e que terá preenchido o vale até às proximidades de Puente del Inca. Esta questão será 
abordada de forma mais cuidada no capítulo correspondente às formas e depósitos glaciares.  
 
4.2. Glaciar rochoso do cerro Mirador 
Com o glaciar Horcones Inferior confluem duas línguas do glaciar rochoso que desce do Cerro 
Mirador. Este glaciar rochoso apresenta lóbulos detríticos tipo língua, onde a existência de um 
núcleo de gelo é menor do que a dos glaciares cobertos (fig. 77). 
 
Fig. 77: Glaciar rochoso do Cerro Mirador. 
 
Trata-se de um glaciar rochoso relativamente curto, com cerca de 1500 m de comprimento, 
que se inicia num circo glaciar na vertente SE do Cerro Mirador. Este glaciar rochoso conflui com o 
Horcones Inferior através de duas línguas, sendo que a primeira é mais curta e larga, e a segunda 
mais estreita e comprida. A primeira atinge o Horcones Inferior à cota de 4000 m e a segunda a 3900 
m, aproximadamente. Ambas se sobrepõem ao Horcones Inferior, depois de ultrapassarem a sua 
moreia lateral (fig. 78 e 79).  
O glaciar rochoso do Cerro Mirador é portador de maior carga detrítica do que o Horcones 
Inferior. Actualmente, ocorrem desabamentos regulares no circo glaciar, que alimentam 
constantemente o glaciar em detritos. Este glaciar rochoso apresenta uma carga morénica, 
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constituída essencialmente por grés, argilitos e conglomerados vermelhos, daí a sua coloração 
rosada.  
 a 
b   c 
Fig. 78: Glaciar Horcones Inferior na confluência com o glaciar rochoso do Cerro Mirador; a) Vista panorâmica; b) língua 
mais curta e larga do glaciar rochoso do Cerro Mirador; c) língua mais estreita e comprida do glaciar rochoso do Cerro 
Mirador. 
 
 
Fig. 79: Glaciar rochoso do cerro Mirador. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
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4.3. Glaciares rochosos nas vertentes da margem esquerda do glaciar Horcones Inferior  
Nas vertentes da margem esquerda do glaciar Horcones Inferior existem vários glaciares 
rochosos de pequenas dimensões. A maioria tem apenas entre 150 a 350 metros de comprimento e 
larguras muito modestas, oscilando entre os 40 e os 120 metros. Cada um destes glaciares rochosos 
tem dinâmicas típicas deste tipo de glaciares, com movimentos extremamente lentos e fraca 
ablação. Nos Andes, os glaciares rochosos são extremamente comuns, essencialmente nos Andes 
Centrais, entre os paralelos 32º e 33º de latitude sul, e são designados localmente como glaciares de 
escombros.   
Usando as imagens de satélite da NASA, de 9 Dezembro de 2005, que capturaram a área em 
estudo sem nebulosidade e sem precipitação, é possível visualizar vários destes glaciares. Um deles 
aparece a 3898 m de altitude, na área onde se inicia a forma cataglaciar. Este glaciar rochoso é 
bastante pequeno, tem cerca de 500 metros de comprimento e 50 de largura. A sua forma em lóbulo 
é nítida na paisagem. Este pequeno glaciar rochoso tem origem num corredor de avalanche (daí que 
tenha um comprimento considerável) (fig. 80).  
 
Fig. 80: Glaciar rochoso na margem esquerda.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
 
Nas proximidades do mirador da parede sul também existem dois pequenos glaciares 
rochosos de vertente. O maior apresenta cerca de 500 metros de comprimento e 180 metros de 
largura. Do seu lado esquerdo existe um mais pequeno, com 250 metros de comprimento e 160 
metros de largura (fig. 81). Estes glaciares rochosos constituem massas de detritos angulares 
(resultantes da intensa actividade periglaciar) envoltos num núcleo de gelo. Os glaciares rochosos 
fluem muito lentamente em função da gravidade. Estes dois glaciares rochosos não se desenvolvem 
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a partir de um circo glaciar, mas sim a partir de uma pequena ruptura de declive nas vertentes, 
associados a lóbulos de solifluxão (fig. 81 e 82). Entre os dois parece estar a desenhar-se um terceiro 
glaciar rochoso, no entanto, face à dificuldade de o identificar no terreno, não foi considerado. O 
trabalho de campo realizado não permitiu esclarecer se se tratará realmente de um pequeno glaciar 
rochoso ou apenas de um lóbulo de solifluxão. 
 
Fig. 81: Glaciares rochosos na margem esquerda.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
 
 
Fig. 82: Glaciares rochosos na margem esquerda.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
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Fig. 83: Pequeno glaciar rochoso na margem esquerda do Horcones Inferior.  
 
A alimentação dos glaciares rochosos em neve e gelo resulta das escassas precipitações e das 
avalanches provenientes dos gelos que se encontram no topo da vertente (com 5397m). A 
alimentação detrítica do glaciar rochoso é feita a partir das vertentes cobertas por detritos. Estes 
dois glaciares rochosos apresentam uma grande parte, ou a totalidade, da sua área num estádio 
periglaciar actual associado à deformação do permafrost.  
 
 
 
Fig. 84: Diagrama de definição mostrando dois maciços montanhosos com glaciares rochosos e glaciar comuns. RILA (rock 
glacier initiation line altitude); RAL (glacier appearance level); ELA (equilibrium line altitude). 
Fonte: Humlum (1988). ‘Rock glacier appearance level and rock glacier initiation line altitude: a methodological approach to 
the study of rock glaciers’, Arctic and Alpine Research, 20 (2), 160-178. 
 
Os glaciares rochosos que aparecem na vertente da margem esquerda do vale do Horcones 
Inferior parecem concordar com a terminologia desenvolvida por Humlum (1988), apresentando-se 
como glaciares rochosos derivados de taludes, implicando ambientes periglaciares (fig. 84). O glaciar 
Horcones Inferior, sendo um glaciar coberto, deriva de ambientes glaciares o que apoia a ideia de ser 
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um glaciar herdado do último período frio. No diagrama proposto por Humlum (1988), RILA (rock 
glacier initiation line altitude) corresponde a um glaciar rochoso com uma linha inicial em altitude. 
Esta altitude é marcada pelo início do movimento vertente abaixo. Nos glaciares rochosos derivados 
de talude, a linha inicial está geralmente bem visível na vertente e nas fotografias aéreas, 
apresentando-se como uma cicatriz. Nos glaciares rochosos derivados de glaciares, a linha de 
iniciação é idêntica ao limite superior dos detritos que cobrem o glaciar rochoso. O RAL (glacier 
appearance level) é o nível aparente dos glaciares rochosos e o ELA (equilibrium line altitude) é a 
linha de equilíbrio em altitude nos glaciares comuns.   
Entre Plaza Francia e o mirador da parede sul do cerro Aconcágua aparecem mais três 
pequenos glaciares rochosos, com 400 metros, 300 metros e 250 metros de comprimento, 
respectivamente. A largura dos três é muito semelhante e ronda os 80 metros (fig. 85 e 87).  
 
Fig. 85: Glaciares rochosos na margem esquerda.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
 
Estes três glaciares rochosos apresentam uma língua de material detrítico que toma a forma 
de uma língua glaciar com uma secção transversal ligeiramente convexa e com declive relativamente 
baixo. Apresentam lóbulos concêntricos e rugas. Estes glaciares rochosos correspondem a glaciares 
rochosos de tipo primário definidos por Bustos (1977) pois têm origem nos corredores de avalanche. 
A sua alimentação detrítica é feita a partir das vertentes revestidas de detritos.  
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Fig. 86: Pequeno glaciar rochoso na margem esquerda do Horcones Inferior.  
 
 
Fig. 87: Pequeno glaciar rochoso na margem esquerda do Horcones Inferior.  
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4.4. Glaciares rochosos nas vertentes da margem direita do glaciar Horcones Inferior  
 Na margem direita do glaciar Horcones Inferior a frequência de glaciares rochosos é menor, 
no entanto estes apresentam maiores dimensões. Existem apenas dois grandes glaciares rochosos 
nesta vertente, o glaciar rochoso do cerro Mirador e o glaciar rochoso norte do cerro Mirador. O 
primeiro já foi alvo de análise.  
 O glaciar rochoso norte do cerro Mirador escoa-se pela vertente do cerro homónimo e 
culmina na área de acumulação do glaciar Horcones Inferior, no circo glaciar. O glaciar apresenta 
1160 m de comprimento e cerca de 390 m de largura na base. É um glaciar rochoso de vertente 
alimentado pelos detritos do cerro Mirador (fig. 88).  
 
Fig. 88: Glaciar rochoso na vertente da margem direita do glaciar Horcones Inferior.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 16-02-2009. 
 
Existem mais dois pequenos glaciares rochosos na margem direita que alimentam o glaciar 
Horcones Inferior (fig. 89 e 90). Ambos são glaciares rochosos de menor dimensão do que o anterior. 
Um deles é um glaciar rochoso que se desenvolve sobre um cone de avalanche, o outro, um glaciar 
rochoso de vertente. O primeiro apresenta 550 m de comprimento e 150 m de largura. É um glaciar 
rochoso de tipo primário, tal como foi definido por Bustos (1977), pois têm origem nos corredores de 
avalanche do cerro Aconcágua. O segundo apresenta cerca de 440 m de comprimento e 310 m de 
largura. Trata-se de um glaciar rochoso de tipo secundário, em que parte da zona de acumulação se 
encontra num estádio periglaciar actual.  
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Fig. 89: Glaciares rochosos na vertente da margem direita do glaciar Horcones Inferior.  
   
 
Fig. 90: Glaciares rochosos na vertente da margem direita do glaciar Horcones Inferior.  
Fonte: Imagem de satélite NASA, 16-02-2009. 
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4.5. Glaciar da Tolosa 
O glaciar de Oro fica praticamente todo fora da área em estudo. No entanto, uma capa de 
gelo descoberto, a que os argentinos designam ventisqueiro, estende-se numa vertente do cerro da 
Tolosa pelo vale homónimo. O glaciar de gelo praticamente desapareceu e, na actualidade, funciona 
apenas como um conjunto de glacierets. Pelo vale da Tolosa, dentro da área em análise, estende-se 
um típico glaciar rochoso de vale. Sendo assim, como a maioria do glaciar rochoso se desenvolve no 
vale da Tolosa iremos designá-lo por glaciar da Tolosa (fig. 91). 
 
Fig. 91: Glaciar de Oro e vale da Tolosa. 
 
O glaciar de Oro, na área em estudo, constitui uma forma que se insere no termo Glacieret 
definido por Benn e Evans (2010). Trata-se de uma pequena massa de gelo, sem forma definida, com 
pouco ou nenhum movimento nos últimos anos. A espessura do gelo é muito reduzida. Este glacieret 
foi formado pelo gelo que derivou do glaciar de Oro ou por neve de avalanches (fig. 92). No circo 
anteriormente ocupado pelo glaciar de Oro, desenvolve-se hoje um glaciar rochoso com detritos 
muito angulosos, onde as avalanches das paredes circundantes o alimentam com gelo. Trata-se de 
um glaciar rochoso de vale que ocupa a totalidade do circo glaciar e se prolonga no vale. O núcleo de 
gelo do glaciar rochoso desaparece no dique morénico6. O que se prolonga no vale é um glaciar 
rochoso fóssil, o glaciar rochoso fóssil da Tolosa, sem núcleo de gelo (fig. 93). Esta situação é muito 
comum nesta zona. Bustos (1977) já tinha observado esta sequência glaciar noutros lugares dos 
Andes, em que os glaciares cobertos antecedem e, muitas vezes, sobrepõem-se a formas de 
acumulação fósseis. No término do glaciar rochoso da Tolosa desenvolve-se uma moreia frontal que 
se vai misturar com a moreia lateral do glaciar Horcones Superior. Esta análise geomorfológica será 
realizada no capítulo seguinte. No vale da Tolosa existem ainda quatro pequenos glaciares rochosos 
de vertente activas que confluem com o glaciar rochoso da Tolosa, dois com o glaciar rochoso activo 
e dois com o glaciar rochoso fóssil. 
                                                             
6 Situação em que a moreia funciona como uma barreira e impede o escoamento da água do degelo.  
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Fig. 92: Esboço dos glaciares do vale da Tolosa. 
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Fig. 93: Imagem de satélite do vale da Tolosa. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 4-04-2010. 
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4.6. Glaciares da parede sul do Aconcágua 
Os glaciares brancos encontram-se circunscritos à parede sul do Cerro Aconcágua, suspensos 
na vertente7. A parede sul do cerro Aconcágua, com aproximadamente 2500 m de vertentes verticais 
e subverticais, apresenta vários glaciares brancos suspensos em áreas de ruptura de declive. Estes 
glaciares apresentam seracs gigantescos na frente do glaciar, resultantes da fracturação do glaciar 
em resposta ao processo de ablação. O movimento do glaciar provoca posteriores despreendimentos 
dos seracs que ocasionam avalanches constantes, especialmente no Verão, sobre o glaciar Horcones 
Inferior.  
 
Fig. 94: Glaciares brancos suspensos na parede sul do cerro Aconcágua. 
 
 Existem quatro glaciares suspensos na parede sul, a saber: glaciar dos Polacos, glaciar dos 
Relinchos, glaciar Central e glaciar Superior (fig. 94 e 95). Cada um deles foi analisado de forma 
detalhada embora recorrendo essencialmente a relatos de andinistas que desde a década de 50 
efectuaram subidas (ou tentativas de subida) ao cume do Aconcágua pela face sul.8 A esta 
informação acrescem todas as informações passíveis de se obter através da análise da fotografia 
                                                             
7 Até há algumas décadas atrás o glaciar de Oro, no Cerro da Tolosa, era um verdadeiro glaciar branco, no entanto, nos dias 
de hoje, a parte do glaciar dentro da área em estudo praticamente desapareceu e resume-se a um vetisqueiro. 
8 A primeira ascensão ao cume do Aconcágua pela face sul foi efectuada em 1954 por uma equipa de alpinistas franceses. A 
rota atravessava o circo glaciar do Horcones Inferior, subindo depois corredores de avalanche e esporões rochosos até 
alcançar o glaciar Central. Em 1966, uma equipa argentina estabeleceu uma rota de ascensão pelo glaciar dos Relinchos até 
ao glaciar Superior.  
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aérea e de imagens de satélite. Por razões evidentes, o trabalho de campo nestes glaciares foi 
impossível de realizar.  
 
4.6.1. Glaciar dos Relinchos (Pasic)  
O glaciar dos Relinchos, também designado por glaciar Pasic, aparece designado com 
ventisqueiro na maioria da cartografia e bibliografia.  
 
Fig. 95: Glaciares brancos suspensos na parede sul do cerro Aconcágua. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 6-12-2005. 
 
Embora o glaciar dos Relinchos não tenha características de ventisqueiro, pelo menos na área 
em estudo, ele é um ventisqueiro no vale dos Relinchos. Na parede sul do Aconcágua, é um glaciar 
branco suspenso (fig. 95 e 96). 
O glaciar dos Relinchos, na área em estudo, estende-se desde os 4865 m aos 5597 m de 
altitude, local onde contacta por uma aresta rochosa com o glaciar Superior. Este contacto, segundo 
os andinistas argentinos, é feito por cascatas congeladas e canais em diedro, semelhantes a uma 
chaminé, seguido de um corredor de avalanches com barreiras de seracs. 
O glaciar dos Relinchos contacta com o glaciar Superior, mas depois flui em direcção ao vale 
dos Relinchos e ao vale do rio Vacas, já fora da área em estudo. No vale dos Relinchos, o glaciar 
transforma-se progressivamente num glaciar coberto e rochoso.  
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Fig. 96: Contacto do glaciar dos Relinchos com o glaciar Superior.  
 
4.6.2. Glaciar Central (ou médio) 
O glaciar Central, também designado glaciar Médio, encontra-se entre os 5265 m e os 5880 
m de altitude. Localizado numa posição central da parede sul do cerro Aconcágua, o glaciar parece 
ocupar um circo glaciar encaixado nas vertentes. É no entanto, um glaciar suspenso, na medida em 
que se encontra numa posição de equilíbrio frágil, praticamente suspenso no circo (fig. 97).  
Na base do glaciar Central, os andinistas falam num corredor em chaminé com cerca de 30 
metros de altura onde existe uma cascata de gelo, à volta dos 5200 m de altitude. Esta situação não é 
observável da base da vertente, em Plaza Francia. A parede que aparece na frente do glaciar Central 
pode apresentar 40 a 60 metros de altura.  
O glaciar Central é alimentado pela precipitação mas também pelas avalanches provocadas 
por desprendimentos do glaciar Superior. Uma parede rochosa, designada pelos andinistas como Las 
Areniscas, com 200 m de altura, separa o glaciar Central do Glaciar Superior. Sobre esta vertente 
rochosa vertical ergue-se a parede glaciar e os seracs do glaciar Superior (fig. 98).  
 
 
Glaciar Superior 
Glaciar dos 
Relinchos 
Cascatas de gelo 
Corredor de 
avalanche 
Parede glaciar 
Sercas 
 
 
105 
 
 
Fig. 97: Glaciar Central 
 
4.6.3. Glaciar Superior  
O glaciar Superior é um glaciar branco suspenso na parede sul do cerro Aconcágua. A sua 
génese está intimamente ligada à acumulação de neve nos nichos que se desenvolvem nas paredes 
quase verticais da montanha entre os 5600 e os 6400 m de altitude, portanto o mais elevado da 
parede sul. No entanto, a acumulação de gelo no glaciar Superior também se deve às avalanches do 
glaciar dos Polacos (entre os 6500 e 6600 m). O glaciar atinge quase 2000 metros de comprimento 
(fig. 98).  
O glaciar Superior contacta com o glaciar dos Relinchos a Este por um pequeno passo rochoso. 
Outrora estes dois glaciares poderão ter estado unidos num único vale glaciar, que se tornou 
descontinuo devido à acção da tectónica e do aquecimento holocénico. O contacto com o glaciar 
Central é feito por uma parede rochosa vertical com cerca de 200 m de altura (Las areniscas).  
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Fig. 98: Glaciar Superior com a parede Las areniscas na base.  
 
A parede glaciar do glaciar Superior é a maior dos quatro glaciares da parede sul. Apresenta 
entre de 60-100 m de altura, mas pode atingir pontualmente mais de 100 m. As avalanches que 
resultam do desprendimento destes gelos são relativamente comuns na estação estival, quando a 
ablação glaciar é superior. Escalar estas paredes e seracs, devido aos seus desprendimentos, constitui 
o principal risco para os andinistas que ascendem o Aconcágua pela parede sul.  
 
4.6.4. Glaciar dos Polacos 
O glaciar dos Polacos aparece apenas de forma muito ténue na parede sul do cerro 
Aconcágua. Ele estende-se quase 2000 m pelo vale que começa no cerro Aconcágua em direcção a 
NE. No entanto, na área em estudo, só as paredes cimeiras das cabeceiras do glaciar dos Polacos são 
visíveis, em situação débil de equilíbrio. Esta situação permite algumas avalanches de material sobre 
o glaciar Superior (fig. 99).  
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Fig. 99: Relação do Glaciar dos Polacos com a parede sul do cerro Aconcágua. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 4-12-2009. 
 
4.6.5. Outros glaciares na parede sul 
 Na parede sul do Aconcágua existem vários pequenos glaciares cobertos e de gelo 
resultantes das avalanches dos quatro principais glaciares brancos que estão suspensos na vertente. 
Na realidade, todos os cones de avalanches que assentam no glaciar Horcones Inferior estão 
transformados em glaciares, já que se movimentam, devido ao ambiente periglaciar actual (fig. 100).  
 
Em suma, e apesar da dimensão relativamente reduzida da área em estudo, face à extensão 
total dos Andes Centrais, é notório que aqui existe um elevado números de glaciares e crioformas, 
nomeadamente glaciares brancos, cobertos, rochosos e formas cataglaciares. Apesar de existirem 
também glaciares brancos ou descobertos, estes encontram-se muito mais restritos em termos 
geográficos, já que as características de alta montanha nos Andes criam condições para um 
zonamento de altitude na distribuição do tipo de glaciares. Sendo assim, a análise da figura 101 
permite observar a localização dos glaciares na área em estudo, tendo em conta que os glaciares 
aparecem apenas a partir dos 3460 m e estendem-se até ao cume do Cerro Aconcágua, a 6 962 m.  À 
medida que a altitude aumenta regista-se uma diminuição dos glaciares cobertos e rochosos, das 
formas cataglaciares e dos glaciares fósseis, dando lugar a glaciares brancos e descobertos.  
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Fig. 100: Glaciares de avalanche na parede sul do Aconcágua.  
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Fig. 101: Esboço geomorfológico dos glaciares e crioformas na área em estudo. 
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5. ANÁLISE DA ELEVADA CONCENTRAÇÃO DE GLACIARES COBERTOS E ROCHOSOS NA ÁREA EM 
ESTUDO 
Na região do Aconcágua existem vários glaciares cobertos e rochosos. Estes encontram-se a 
grande altitude, sendo que raramente aparecem a menos de 4000 m. Segundo Bustos (1977), estes 
encontram-se alojados em grandes circos glaciares, apresentando inclinações de 5% a 15%, atingindo 
30% na parte terminal. Para este autor, o Horcones Inferior é um glaciar coberto, à semelhança de 
muitos outros existentes na região. Alguns deles já foram estudados por vários investigadores, 
nomeadamente Corte (1976, 1980, 1990), Corte e Espizúa (1981), Milana e Maturano (1999) e 
Lenzano (2011).  
Em termos mundiais, os glaciares cobertos e rochosos são mais raros do que os glaciares 
brancos. Sendo assim, o vale do Horcones Inferior é um exemplo extraordinário para estudar os 
glaciares desta tipologia.  
Segundo Corte (1980), temos na região do Aconcágua aquilo que poderá ser uma das 
maiores regiões de glaciares cobertos e rochosos do mundo, herdados seguramente da dinâmica 
glaciar pleistocénica. No entanto, já o autor levantou uma questão que se impõe. Porque aparecem 
tantos glaciares rochosos e cobertos entre os paralelos 320S e 330S? 
A elevada concentração de glaciares cobertos e rochosos prendem-se com um conjunto de 
factores que parecem, integrados, explicar esta situação. São factores de ordem climática, geológica 
e topográfica e que passarão a ser explanados de seguida.  
 
5.1. Factores climáticos 
As características climáticas da área são determinantes para explicar a grande abundância de 
glaciares cobertos e rochosos. A área apresenta invernos longos e frios e verões curtos, com 
temperaturas médias mensais positivas em apenas 2 ou 4 meses por ano, acima dos 3500 m. A 
vegetação é rara ou inexistente, dominada por musgos, líquenes e arbustos dispersos até aos 3500 m 
e, entre os 3000 m e 4000 m, o solo permanece gelado entre Abril e Setembro. Relembre-se que 
Bruniard (1994) concluiu que na área em estudo (entre os 320 S e 330 S) nos meses de Verão a 
isotérmica dos 00 C localiza-se à volta dos 5000 m de altitude, baixando progressivamente nos meses 
de Inverno para os 2700 m. 
O retrocesso dos glaciares que ocupavam os grandes vales criou um ambiente paraglaciar 
extremamente rico em material detrítico. Esta situação foi acelerada pela escassa precipitação que 
ocorre na área (devido ao Anticiclone do Pacífico Sul), que, tal como vimos atempadamente, se 
localiza na faixa austral do Clima Polar de Tundra. O material detrítico disponível envolve os núcleos 
de gelo existentes criando situações onde é possível a sua preservação. A passagem progressiva de 
um ambiente paraglaciar para um ambiente periglaciar muito intenso, associado a uma 
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continentalidade muito acentuada e montanhas de clima frio e seco, com precipitações reduzidas e 
concentradas no Inverno, criaram condições particulares para o seu desenvolvimento.  
A influência do Inverno é determinante porque permite temperaturas muito baixas e cria 
condições ideais para a gelifracção e, por conseguinte, para a alimentação detrítica do glaciar. No 
entanto, mesmo nas noites de Verão as temperaturas são frequentemente negativas. Grande parte 
da área apresenta temperaturas médias inferiores a 00 C durante todo o ano.  
O Verão desempenha também um papel essencial permitindo a fusão do gelo intersticial e 
criando novos dinamismos glaciares, já que a água se infiltra no material, alimentando o glaciar com 
gelo em áreas mais profundas. De realçar que o efeito Zonda, com ventos quentes e secos 
provenientes dos Andes, aceleram a fusão glaciar e contribuem também para a escassa precipitação. 
A existência de glaciares, cuja cobertura detrítica é a principal característica, tem que estar 
necessariamente ligada à alimentação de material. Um ambiente paraglaciar e periglaciar muito 
intenso parece ser a resposta a esta situação. A análise destes ambientes será alvo de um estudo 
mais detalhado no capítulo IV. As vertentes da área em estudo apresentam uma actividade 
periglaciar muito grande desde os 2400 m de altitude, sendo muito mais intensa a partir da parte 
inicial do glaciar Horcones Inferior até ao seu término (fig. 102).  
 
Fig. 102: As vertentes do vale do Horcones Inferior exibem uma intensa actividade periglaciar. 
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Os detritos provenientes da macro e microgelifracção e termoclastia cobrem as vertentes, as 
moreias, as áreas de contacto dos glaciares com as vertentes e, em muitos casos, criam cones 
detríticos sobre o próprio glaciar. A macrogelifracção fornece blocos rochosos de dimensões 
decamétricas ao glaciar e uma posterior meteorização destes blocos, por processos de 
microgelifracção, alimenta o glaciar com clastos mais pequenos. A crioclastia é um processo 
determinante na alimentação detrítica da área glaciada (fig. 102).  
Acrescem a estes processos, a movimentação dos materiais em vertentes, sobretudo a queda 
de detritos de maior dimensão, devido aos elevados declives e às vertentes nuas e sem qualquer 
coberto vegetal. Também esta situação acaba por ser consequência das características climáticas da 
Alta Montanha. A falta de cobertura vegetal contribui ainda para eventuais deslizamentos (ainda que 
raros devido à escassez de precipitação) e avalanches na parte superior da área em estudo, onde há 
acumulação de neve e gelo nas vertentes.    
 
5.2. Factores geológicos  
A intensa actividade periglaciar é favorecida pela litologia que auxilia a explicação da forte 
concentração de glaciares cobertos por detritos nesta região. A série andesítica, com andesitos, 
brechas andesíticas, arenitos e conglomerados litificados, bem como calcários de diferentes tipos, 
aflora na maioria dos cumes e nas vertentes dos circos glaciares.  
 
Fig. 103: As fissuras existentes nas rochas favorecem a acção da crioclastia. 
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A existência de fissuras e diáclases nestas rochas favorece a infiltração da água nos seus 
interstícios e, por conseguinte, a acção da actividade periglaciar. Para além disso, a área apresenta-se 
fortemente recortada por falhas e fracturas, criando, mais uma vez, condições favoráveis para a 
infiltração de água e acção da crioclastia (fig. 103).  
 
5.3. Factores topográficos   
A exposição topográfica e a consequente exposição solar parecem ser as razões principais 
que explicam a permanência destes glaciares ao longo dos tempos. À semelhança do resto da área 
do Aconcágua, estudada por Bustos (1977), também na área em estudo os glaciares cobertos e 
rochosos apresentam exposição predominante aos quadrantes Sul e Este (fig. 104). A maioria dos 
glaciares cobertos e rochosos com outra exposição resultam em glaciares que estão em retrocesso 
evidente, como é o caso do glaciar da Tolosa.  
 
Fig. 104: O glaciar Horcones Inferior encontra-se exposto a sul. 
 
A existência de paredes rochosas abruptas, fortes declives nas vertentes e grande capacidade 
de alimentação dos glaciares com detritos logo desde a área de acumulação também parece 
desempenhar um papel determinante. Quer o glaciar Horcones Inferior, quer o glaciar rochoso do 
Cerro Mirador ou o da Tolosa, apresentam autênticas paredes rochosas na sua parte inicial. Esta 
situação permite, quer uma alimentação de neve e gelo proveniente das avalanches, quer uma 
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alimentação detrítica constante. Embora, na área em estudo, os glaciares rochosos e cobertos 
raramente se apresentem como glaciares de circo a verdade é que eles acabam por ocupar a base do 
antigo circo glaciar e aí começam a desenvolver-se para jusante.    
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6. DINÂMICA SURGE DO GLACIAR HORCONES INFERIOR 
O glaciar Horcones Inferior apresenta, do ponto de vista da dinâmica glaciar, um 
comportamento designado por surge. A dinâmica surge ocorre quando os canais que drenam a água 
do degelo são bloqueados, fazendo com que a pressão da água seja capaz de levantar e lubrificar 
parte do fluxo do glaciar de fundo, permitindo o glaciar movimentar-se repentinamente vertente 
abaixo. Como o glaciar se ergue e ondula, a água bloqueada pode encontrar saída na frente do 
glaciar, levando a um fim abrupto deste movimento. Segundo McLennan (2006), os glaciares 
apresentam normalmente uma deslocação lenta mas quando apresentam dinâmicas surge, podem 
apresentar movimentos dez a cem vezes superiores ao normal (fig. 105). 
 
Fig. 105: Glaciar com dinâmica surge. 
Fonte: Lloyd Kenneth jr. Townsend - National Geographic Stock.  
 
De acordo com Bem e Evans (2010), estes glaciares alternam movimentos de recuo e avanço 
em fases de tempo mais ou menos periódicas. Estas fases podem ser mais curtas ou mais longas 
dependendo do glaciar. Os glaciares movem-se a um ritmo muito lento durante vários anos e 
repentinamente aceleram, avançando no vale. Este movimento rápido dura apenas alguns anos ou 
meses e, da mesma forma repentina como começou, acaba por cessar. Quando o glaciar efectua o 
seu movimento repentino designa-se por fase activa; o período de velocidade lenta designa-se fase 
adormecida ou passiva. 
Segundo Benn e Evans (2010), na fase passiva a velocidade do gelo é menor do que a 
velocidade imposta pelo balanço glaciar, o que se traduz na formação e crescimento de gelo na área 
de acumulação. O aumento da massa na parte superior do glaciar e a perda de massa na parte 
terminal resultam num aumento da massa do gelo, que continua até ao surge ou fase activa se 
iniciar. Durante essa fase, o gelo rapidamente é transferido da área de acumulação até à área de 
ablação na parte distal do glaciar. A perda de gelo da área de acumulação resulta num rápido 
abaixamento, podendo deixar a descoberto gelo pré-surge e as vertentes do vale acima da nova 
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superfície glaciar. Ao mesmo tempo, a transferência de gelo para a área de ablação resulta num 
alargamento e, nalguns casos, avanço da frente glaciar. No entanto, nem todos os surge levam a 
verdadeiros avanços da frente glaciar e muitos terminam antes de alcançar a parte terminal do 
glaciar. Segundo os autores supracitados, as velocidades máximas na fase activa são duas ou três 
vezes superiores às da fase adormecida ou passiva, no entanto McLennan (2006), que estudou vários 
glaciares com esta dinâmica no Alasca, fala em velocidades que podem ser 100 vezes superiores. 
A maioria dos glaciares surge movimenta-se como um tampão, no entanto durante este 
episódio ocorrem também deformações superficiais e internas no glaciar. Segundo Raymond et al. 
(1987), esta deformação parece estar associada a regimes de fluxo distensivo, sendo que 95% se 
devem a deslizamento basal e 5% a fluxos devidos a deformação plástica ocorrida durante o surge 
(fig. 106).   
 
         
Fig. 106: As características da tectónica proglaciar de glaciares surge dependem das propriedades do substrato. (A) A 
deformação de um sedimento rígido acima de destacamento. (B) Impulso terrestre de sedimentos de origem marinha, com 
reorganização de sedimentos pelo fluxo de gelo-distal na encosta.  
Fonte: Kristensen, Benn, Hormes e Ottesen (2009) - Mud aprons in front of Svalbard surge moraines: Evidence of subglacial 
deforming layers or proglacial glaciotectonics?, Geomorphology, Volume 111, Issues 3–4, 206–221. 
 
No ciclo dum glaciar surge, as fases activas e passivas tendem a ter ciclos periódicos. 
Segundo Benn e Evans (2010), nas ilhas Svalbard, na Noruega, a fase activa dos glaciares ocorre entre 
4 a 10 anos e a adormecida entre 50 a 500 anos. Já nos glaciares do Alasca, da Islândia ou no 
Cáucaso, a fase activa ocorre num período de 1 a 3 anos e a adormecida entre 20 e 40 anos. Esta 
situação parece estar relacionada com o tempo que a neve e o gelo demoram a preencher 
novamente a área de acumulação, o que tem a ver com a dimensão do glaciar e com as condições de 
alimentação. Sendo assim, áreas mais áridas e com menos queda de neve apresentam fases mais 
longas, quer activas, quer passivas.  
 
6.1. Análise dos eventos surge do glaciar Horcones Inferior 
Os investigadores Happoldt e Schrott, em 1993, foram os primeiros a descrever a situação da 
fase activa do surge que se terá processado entre 1985 e 1989, no estudo Fluctuations of glaciers 
1985 – 1990 (Vol. VI), A contribution to the Global Environment Monitoring System (GEMS) and the 
International Hydrological Programme. Só mais tarde, em 2004 e 2007, Milana começa a trabalhar 
sobre os eventos surge do Horcones Inferior e faz um estudo pormenorizado sobre o surge de 1985-
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89. Em 2005, Unger, Espizua e Bottero realizam um exame ao evento surge do glaciar Horcones 
Inferior para o World Glacier Monitoring Service, volume IX, sobre Flutuações glaciares 2000-2005, 
da UNESCO. Este estudo é actualizado em 2008 com a colaboração de Pitte e Ferri Hidalgo, do 
IANIGLA.  
Do trabalho levado a cabo pelo IANIGLA resultou um artigo escrito por Pitte designado “Dos 
"surges" del Glaciar Horcones Inferior estudiados con imágenes satelitales”. Em 2009, Pitte, Hidalgo e 
Espizúa estudam os eventos surge do glaciar Horcones Inferior com a aplicação de sensores remotos 
e, em 2011, Lenzano, Leiva, Trombotto e Lenzano recorrem às imagens de satélite e medidas 
geodésicas para monitorizar o glaciar Horcones Inferior. Com base nos estudos efectuados até ao 
momento foram analisados dois eventos surge que afectaram este glaciar.  
 
Glaciar Horcones Inferior até 1984 
Antes de 1985, o glaciar Horcones Inferior já estava praticamente todo coberto por detritos. 
Segundo Corte (1976) e Corte e Espizúa (1981), o gelo só era visível em alguns restos deixados na 
vertente, à volta de depressões termocársicas cheias de água ou em orifícios de ablação. De acordo 
com Unger, Espizúa e Bottero, no trabalho efectuado para o World Glacier Monitoring Service em 
2005, a frente do glaciar Horcones Inferior não terá mostrado alterações significativas entre 1963 e 
1984. De acordo com Espizúa (2005), a média de registos pluviométricos anuais mostra anos 
húmidos de 1972-1985 com um aumento da precipitação de cerca de 150-300 milímetros (em 
Puente del Inca a precipitação média anual é de 302,5 mm (1941-1960) e, segundo Lisboa (2011), nas 
áreas mais elevadas pode atingir 500 mm anuais).   
 
Fase activa do surge de 1985 - 1989 
Happoldt e Schrott, em 1993, falam num início do surge a ocorrer em 1985 e num avanço da 
frente glaciar na ordem dos 600 metros entre o ano de 1986 e 1987. Neste avanço, os autores 
referem que o glaciar Horcones Inferior terá ultrapassado o glaciar rochoso do Cerro Mirador e terá 
incorporado o seu material. Para além disso terá empurrado a moreia frontal, levado a movimentos 
nas moreias laterais, apresentando-se cheio de crevasses na superfície do glaciar numa fase final do 
avanço. Em 1989, o avanço parou e a frente glaciar tinha avançado cerca de 700 metros em relação à 
posição inicial de 1984. 
No entanto, na análise feita ao mesmo evento surge, em 2005, por Unger, Espizúa e Bottero, 
os autores sugeriam que na imagem de 24 Dezembro de 1984 era possível ver uma onda de gelo 
supraglaciar avançar dos 6100 m na cabeceira do glaciar para uma altitude de 5350 m de altitude. 
Esta análise sugeria que o surge teria começado ainda em 1984. Segundo os autores, na imagem de 
22 de Fevereiro de 1986, o glaciar aumentou e avançou para os 3675 m entre 1984 e 1986 e atingiu a 
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cota mais baixa, inclusive 100 metros abaixo do que teria em 1976 (Unger et al., 2000). Entre 1986 e 
Fevereiro de 1990, a frente do glaciar terá avançado 560 metros. Este evento terminaria em 1989, 
acompanhado de um aumento das crevasses sobre o glaciar. Estas conclusões, apresentadas ao 
World Glacier Monitoring Service em 2005, baseavam-se em observações realizadas no terreno por 
Happoldt e Schrott (1993) embora haja incoerências no que diz respeito ao início do movimento. Na 
actualização que foi feita em 2008, os autores falam num comprimento máximo do glaciar de 10,5 
km no final desta fase activa do surge. 
 Sendo Milana (2004 e 2007), que estudou o evento surge do Horcones Inferior9, o glaciar 
sofreu alterações na sua espessura total e extensão. Estas conclusões foram baseadas na utilização 
de modelos teóricos de deformação e na observação do glaciar no terreno. O glaciar Horcones 
Inferior terá registado durante o surge uma deformação por compressão no sector terminal do 
glaciar. No entanto, segundo este glaciologista, a deformação interna do glaciar não foi possível de 
observar devido à elevada concentração de detritos na parte terminal. Apesar das tentativas de 
aplicação dos modelos geológicos ao Horcones Inferior, estes parecem não surtir os resultados 
esperados face às extensas áreas laterais de contacto com as vertentes cobertas de detritos.  
Segundo Milana (2007), o surge parece iniciar-se devido a uma deformação inicial que 
provoca a destruição ou alteração da rede de túneis subglaciares, forçando o glaciar a evoluir para 
um sistema de cavidades interligadas. O outro factor parece ser o entupimento e aumento da 
pressão no túnel principal subglaciar, o que ajuda a iniciar a deformação. Ambos os processos 
parecem ajudar a sustentar o surge, mas este certamente não ocorreria se não coincidisse com uma 
sobrecarga da massa, uma vez que esta é necessária para iniciar um avanço de longa duração. 
Segundo Lliboutry (1958) e Röthlisberger (1972), as altas velocidades do surge podem ser explicadas 
por uma redução na tensão de cisalhamento basal devido a uma reorganização da drenagem 
subglaciar de um sistema de túnel para um sistema pressurizado, possivelmente um sistema de 
cavidades interligadas. 
Pitte (2010) estudou o surge de 1984-1989 através de imagens de satélite das quais 
resultaram uma cartografia do movimento (fig. 107). Segundo o que apurou, a fase activa começou 
em 1984, quando se produziu uma onda de gelo que se propagou 5,7 km sobre o glaciar existente. 
Nesta altura o glaciar terminava à cota de 3850 m. Em Janeiro de 1985, a onda avançou 0,92 km, a 
uma velocidade média de 29 m/dia. Em Fevereiro de 1986, a onda registou um avanço de mais 2,82 
km, a uma velocidade média de 7.2 m/dia, chegando à cota de 3780 m. Nesta altura a onda glaciar 
ultrapassou a frente do glaciar e avançou 320 metros em relação à frente do glaciar antes do surge. 
                                                             
9 Nos estudos de Milana (2004 e 2007), o estudo da fase pré-surge baseou-se na utilização de fotografia aérea e registos 
fotográficos. As medições topográficas e geofísicas só começaram a ser realizadas depois do surge terminar, 
nomeadamente em Janeiro de 1998. 
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Em Fevereiro de 1987, o glaciar avançou novamente 0,38 km, e em 1989 a frente do glaciar 
encontrava-se 120 metros mais à frente. 
 
Fig. 107: Avanço do surge 1984-1989 comparado com a situação de 1963-1974. 
Fonte: Pitte (2010) Dos "surges" del Glaciar Horcones Inferior estudiados con imágenes satelitales, Contribución del 
geógrafo Pierre Pitte, IANIGLA-CONICET.  
 
Em 2009, Pitte, Hidalgo e Espizúa aplicam os sensores remotos ao estudo do glaciar Horcones 
Inferior. Para este estudo utilizaram imagens de satélite Geocover 1987 (USGS-Maryland) para a fase 
activa de 1985-1989 (fig. 108). Nesta avaliação do surge, os investigadores posicionam a onda de 
gelo do Horcones Inferior mais acima do que no estudo feito anteriormente por Pitte.  
De acordo com Lenzano et al. (2011), nesta fase activa do surge o material do glaciar terá 
percorrido 9,8 km para jusante num período de três anos, com uma velocidade média de 8,7 m por 
dia, tendo a sua frente estabilizado 350 metros abaixo da cota inicial.  
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Fig. 108: Monitorização dos episódios de surge do glaciar Horcones Inferior. Composição 741 da imagem Geocover 1987 
(USGS-Maryland). 
Fonte: Pitte, Hidalgo, Espizúa (2009) Aplicación de sensores remotos al estudio de glaciares en el Cerro Aconcagua, Anais 
XIV Simpósio Brasileiro de Sensoriamento Remoto, Natal, Brasil, 25-30 abril 2009, INPE, p. 1473-1480. 
 
Face aos estudos realizados até ao momento, parece que o glaciar Horcones Inferior seria, 
até à data de 1984, formado por uma parte mais coberta (local marcado pela linha correspondente a 
1984 no estudo da detecção remota de Pitte et al.) e uma parte frontal mais rochosa que aparecia a 
jusante. Estas duas áreas acabavam, combinadas, por formar o glaciar. O que terá acontecido, em 
1985, foi um avanço que se iniciou na parte coberta que arrastou o glaciar no vale obrigando-o a 
descer e ao mesmo tempo provocando a mistura das duas secções do glaciar. Esta situação parece 
ter acontecido por falta de capacidade do glaciar rochoso na frente acompanhar o movimento do 
glaciar coberto.  
 
Fase adormecida de 1990 a 2003 
Em 1989, a fase activa do evento surge cessou e o glaciar passou a uma fase adormecida. De 
acordo com Unger, Espizua e Bottero (2005), na análise dos movimentos no glaciar Horcones Inferior 
para World Glacier Monitoring Service, a análise das imagens de Janeiro de 1996 e 9 de Abril de 1997 
permitem concluir que a frente do glaciar manteve a mesma posição alcançada em 1990. No 
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entanto, as observações de campo de Happold e Schrott (1993) e de Unger et al. (2000 e 2005) em 
Dezembro de 1999 indicavam que o glaciar teria recuado 130 metros e sua superfície era coberta por 
cerca de 0,80 m de detritos. Apesar das alterações não serem visíveis na escala a que as imagens de 
satélite nos permitem visualizar, isto não significa que elas não tenham ocorrido (fig. 109).  
 
Fig. 109: Margem do glaciar Horcones Inferior em 2004. Fotografia pessoal do Parque Provincial Aconcágua. 
Fonte: Hidalgo; ¿Qué es un glaciar "en surge"?, IANIGLA-CONICET. http://www.glaciares.org.ar/categorias/index/surge 
 
Fase activa do surge de 2004 a 2007 
 Em 2004 inicia-se uma nova fase activa de surge. Em 2008, na actualização realizada por 
Espizua, Pitte e Hidalgo do evento surge do glaciar Horcones Inferior para World Glacier Monitoring 
Service, da UNESCO, a evolução da frente do surge foi detectada através da análise de imagens 
Landsat e observações ELD. Os autores não apresentam um início exacto do avanço, mas segundo 
estes, a imagem do 13 Fevereiro de 2003 mostra na parte superior do glaciar, a 4175 m, uma onda 
de gelo parcialmente coberta de detritos avançando 320 metros em relação à imagem de 10 
Fevereiro de 1999. Entre as imagens de 13 Fevereiro de 2003 e 8 de Fevereiro de 2004, essa onda de 
gelo avançou 5140 metros com uma velocidade média de 14,3 m/dia. A onda glaciar alcançou uma 
cota de 3.910 m de altitude, a 360 metros a montante da frente glaciar. Na imagem de 25 de Janeiro 
de 2005, a onda avançou mais 3000 metros, com uma velocidade média de 8,5 m/dia, ultrapassando 
a frente do glaciar. A imagem de satélite de 28 de Janeiro de 2006 mostra que a frente do glaciar 
avançou mais 400 metros, com uma velocidade média de 1,2 m/dia (Espizúa et al., 2008).  
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Fig. 110: Avanço do surge 2004-2006 em relação à situação de 2003. 
Fonte: Pitte, P. (2010) Dos "surges" del Glaciar Horcones Inferior estudiados con imágenes satelitales, Contribución del 
Geógrafo Pierre Pitte, IANIGLA-CONICET. 
 
Segundo Pitte (2010), no início da fase activa do surge, a frente glaciar estaria numa posição 
semelhante à alcançada no surge anterior, à cota de 3850 m. Nesta altura o glaciar media 9,33 km de 
comprimento e a quantidade de avalanches na parede sul do Aconcágua, que alimentam o glaciar, 
tinham aumentado. Entre Janeiro de 2003 e Fevereiro de 2004, a superfície do glaciar transforma-se 
e regista-se um aumento do volume de gelo e detritos devido a uma nova onda que se propagou 
sobre praticamente todo o glaciar (fig. 110 e 111). 
De acordo com o autor supracitado, em Janeiro de 2005, a onda glaciar avançou 3 km a uma 
velocidade média de 8,5 m/dia e ultrapassou 370 metros a posição inicial da frente. Nesta altura, as 
imagens de satélite mostram a superfície do glaciar completamente caótica e quebrada, com 
margens deformadas e grandes deslocações horizontais e verticais do gelo. O avanço terá sido tão 
rápido que terá atingido cerca de 30 m/dia.  
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Fig. 111: Fotografias do glaciar Horcones Inferior de 2005-2007. De notar a superfície caótica em 2005 com a relativamente 
plana e seca de 2007.  
Fonte: Pitte (2010) Dos "surges" del Glaciar Horcones Inferior estudiados con imágenes satelitales, Contribución del 
Geógrafo Pierre Pitte, IANIGLA-CONICET. 
 
Segundo um dos guarda-parques do Parque Provincial Aconcágua com quem pudemos 
conversar, o acampamento de Confluência teve que ser mudado, na época de 2005-2006, da 
margem esquerda do rio Horcones para a sua posição actual, no cimo da moreia de Confluência. Esta 
situação ter-se-á ficado a dever, segundo o guarda-parques, ao abatimento de uma forma 
termocársica que existia sobre o glaciar e cujo colapso provocou uma inundação de grandes 
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dimensões a jusante da frente do glaciar. Alguns guias de montanha falam ainda num 
desprendimento de enormes massas de gelo dos glaciares suspensos na parede sul do Aconcágua. 
Esta última hipótese foi também apontada por Lenzano et al. (2011).  
Segundo Pitte (2010), em Janeiro de 2006 o glaciar tinha avançado 400 metros, estimando-se 
uma velocidade média de 1,1 m por dia e atingindo uma cota de 3475 m. Em 2006, a superfície do 
glaciar voltava-se a apresentar suave e com uma cobertura uniforme de detritos.  
 
Fig. 112: Monitorização dos episódios de surge do glaciar Horcones Inferior. 
Fonte: Pitte, Hidalgo, Espizúa (2009) Aplicación de sensores remotos al estudio de glaciares en el Cerro Aconcagua, Anais 
XIV Simpósio Brasileiro de Sensoriamento Remoto, Natal, Brasil, 25-30 abril 2009, INPE, p. 1473-1480. 
 
Em 2009, Pitte, Hidalgo e Espizúa aplicam os sensores remotos ao estudo do glaciar Horcones 
Inferior e, tal como foi feito para o evento surge activo de 1985, também analisam a fase activa de 
2004-2007. Para este estudo utilizaram imagens de satélite do Google Earth (fig. 112). Nesta análise 
da fase activa do surge, o uso da detenção remota parece corroborar com os estudos anteriores. O 
posicionamento do glaciar Horcones Inferior está na mesma cota do estudo feito anteriormente por 
Pitte. A qualidade das imagens do século XXI são manifestamente superiores às da década 80 do 
século XX, o que indicia uma melhor aplicabilidade desta metodologia a estas dinâmicas (fig. 112).   
De acordo com Lenzano et al (2011), nesta fase activa do surge o material do glaciar ter-se-á 
deslocado 12,3 km para jusante num período de 1065 dias, com uma velocidade média de 11,5 
m/dia, tendo a sua frente estabilizado a uma cota de 3400 m. 
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O glaciar Horcones Inferior desde 2007 até à actualidade  
De 2007 até 2013, o glaciar Horcones Inferior parece estar numa fase adormecida, no 
entanto, existem pequenas variações interanuais na sua frente glaciar bem como na sua massa. 
Segundo Milana (2007), antes do episódio surge, até 1985, o glaciar teria 9.45 km de 
comprimento, e depois do surge, em 2007, cerca de 11 km, o que indica um avanço de 1.55 km no 
conjunto dos dois eventos. No entanto, de acordo com o que foi observado no terreno, o glaciar tem 
agora aproximadamente 11,5 km e volta a encontrar-se coberto de detritos, o que pode indicar que 
o avanço do glaciar no vale ainda continua, embora com um ritmo muito mais lento. 
 
Fig. 113: Frente glaciar em Janeiro de 2011. O glaciar encontra-se à cota de 3460 m. 
 
 Um conjunto de geofísicos do IANIGLA10 instalou, em Janeiro de 2009, uma estação GNSS 
semi-permanente perto da frente do glaciar Horcones Inferior que permitiu obter dados sobre os 
movimentos da frente glaciar. Esta estação é colocada no início da estação de Verão, com principal 
incidência nos meses de Janeiro e Fevereiro, e recolhida no final dessa época. Os dados referentes às 
primeiras duas temporadas já foram publicados nas Geoacta 36, da Asociación Argentina de 
Geofísicos e Geodestas, em 2011. Os resultados indicam que, na época de 2009, o glaciar avançou 
0.50 m. Na época de 2010, o glaciar apresenta a mesma tendência registando um avanço de 0,70 m. 
                                                             
10
 M.Gabriela Lenzano, Juan Carlos Leiva, Dario Trombotto e Luis Lenzano em “Satellite images and geodetic measurements 
applied to the monotoring of the Horcones Inferior glacier, Mendoza, Argentina.” (2011), Geoactas 36, 13-25.  
126 
 
Mais importante do que o avanço assinalado, é o registo de que a altura da superfície do 
glaciar diminuiu cerca de 1.20 m, em 2009, e 2.10 m, em 201011. Estas medições quando combinadas 
são de extrema importância porque, apesar do glaciar estar a avançar no terreno, a diminuição da 
sua altitude indica-nos que o glaciar está a perder massa.  
De notar que, no intervalo entre os dois registos (de 2009 para 2010), o glaciar Horcones 
Inferior parece não ter sofrido nenhum aumento da sua massa, já que, de acordo com os valores 
apresentados nos gráficos, em Março de 2009, o Horcones Inferior estaria a uma altitude de 3595 m 
e no início da segunda época à mesma altitude. Isto significa que durante a estação de Inverno o 
glaciar não acumulou qualquer massa nessa secção, nem gelo, nem detritos, o que é bastante 
invulgar, tendo em atenção que o GPS foi instalado no mesmo local nas duas épocas.  
 
6.2. O contributo dos SIG e da Detecção Remota no estudo do glaciar Horcones Inferior 
 Os eventos surge do glaciar Horcones Inferior têm sido alvo de vários estudos geofísicos 
conforme foi apresentado no ponto anterior, no entanto, a utilização dos SIG e da Detecção Remota 
podem auxiliar os estudos no terreno e enriquecer as temáticas da investigação. O objectivo deste 
contributo reside na identificação das capacidades de análise de dinâmicas glaciares recentes com 
recurso a Tecnologias de Informação Geográfica (Sistemas de Informação Geográfica e Detecção 
Remota). Neste contexto, recorreu-se a ferramentas de detecção remota para obtenção de dados 
relativos à extensão das massas de gelo presentes na vertente Sul do Aconcágua, nomeadamente no 
vale do Horcones Inferior. 12 
Apesar de Dyurgerov e Meier (2004) terem salientado que para glaciares cobertos e/ou 
rochosos não se deva recorrer à utilização das imagens de satélite para calcular o balanço de massa 
do glaciar, já que é extremamente difícil proceder a uma delimitação da sua área e mesmo a um 
correcto posicionamento da frente do glaciar, optamos por ensaiar uma tentativa de aplicação da 
detecção remota com recurso a imagens de satélite para os eventos surge do glaciar Horcones 
Inferior. Sabendo que as imagens de satélite mais antigas apresentam menor resolução, esta 
dificuldade acresce às resultantes do facto do glaciar Horcones Inferior ser coberto. Realço assim que 
todas as presunções apontadas de seguida terão que ser encaradas como hipóteses condicionadas 
pelos meios ao dispor e pelas características específicas do glaciar.     
Após a análise de imagens do satélite Landsat, referentes ao período considerado entre 1975 e 
2011, procedeu-se à delimitação da área do glaciar, ao cálculo do comprimento e da área nos 
                                                             
11 Os gráficos estão desenhados em função da altura elipsoidal, que toma como superfície de referência o elipsóide de 
referência da Terra usado pelo sistema GPS. A altitude em relação ao nível médio das águas do mar pode variar localmente 
mas não é significativo. No entanto, os valores citados pelos autores referem-se à coordenada Z. 
12 Este procedimento resultou de um trabalho de colaboração apresentado ao XIII Colóquio Ibérico de Geografia (Mota et 
al. 2012). 
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diferentes momentos considerados e à análise da sua dinâmica, com recurso às ferramentas 
disponibilizadas pelo ArcGIS (ESRI). Para a análise da evolução do glaciar Horcones Inferior procedeu-
se à recolha e selecção de imagens de satélite do Landsat. Seleccionaram-se imagens dos satélites 
Landsat 2 (sensor MSS) e Landsat 5 (sensor TM), referentes aos anos de 1975 (obtida a partir do 
Landsat 2) e 1985 a 2011 (todas obtidas a partir do Landsat 5). A escolha das imagens teve como 
objectivo não só a identificação da dinâmica geral do glaciar ao longo do período de tempo 
estabelecido, mas especificamente a análise do seu comportamento em dois momentos específicos, 
relacionados com a ocorrência de fases activas do evento tipo surge (referentes aos eventos de 1985 
e de 2004). As imagens seleccionadas encontram-se descritas no quadro VI. 
 
Quadro VI: Imagens de satélite utilizadas e suas características 
Satélite Sensor Path/Row Data Resolução Espacial 
Landsat 2 MSS 249/083 1975/02/13 60 m 
Landsat 5 TM 233/083 1985/01/25 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 1986/01/28 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 1986/05/04 30 m 
Landsat 5 TM 232/083 1987/02/09 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 1989/03/17 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 1995/12/02 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 2003/12/29 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 2004/03/02 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 2005/11/16 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 2006/02/20 30 m 
Landsat 5 TM 233/083 2011/03/23 30 m 
 
Numa primeira fase procedeu-se à análise das imagens de satélite, com recurso ao software 
ENVI. Após as etapas de pré-processamento, procedeu-se à classificação das imagens, determinando-
se classes temáticas previamente estabelecidas. Esta etapa revelou-se imprescindível, uma vez que 
este tipo de glaciar se apresenta coberto de detritos, atingindo no glaciar Horcones Inferior mais de 
um metro de espessura, facto que dificulta o reconhecimento directo da forma e extensão do 
próprio glaciar, tal como tinha sido apontado por Dyurgevor e Meier (2004). Para o processo de 
classificação utilizou-se uma classificação não-supervisionada, empregando-se o método ISODATA. 
Após o processo de classificação, exportaram-se os resultados para formato shapefile, com o 
objectivo de se proceder à análise morfométrica das áreas glaciadas e em especial do glaciar, em 
ambiente SIG, recorrendo ao software ArcGIS (ESRI) (fig. 114). 
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Extraídos os polígonos correspondentes à extensão do glaciar, procedeu-se ao cálculo das 
áreas e comprimentos do glaciar nos momentos correspondentes às datas das imagens de satélite 
analisadas, e posterior análise da evolução da área e extensão do glaciar no período considerado. 
 
Fig. 114: Metodologia de análise da dinâmica do glaciar Horcones Inferior. 
 
Da análise das imagens satélite e seu posterior tratamento em ambiente SIG, constatou-se 
que, no período em análise (1975 a 2011), o glaciar Horcones Inferior registou um avanço 
significativo, quer em termos de área ocupada, quer em termos de comprimento. A análise das 
imagens mais antigas confirma a manutenção da frente do glaciar relativamente estável entre 1975 e 
1985, atingindo o glaciar uma extensão de 7,95 km neste último ano (fig. 115). Aqui, a frente do 
glaciar estaria estável a uma cota de 3900 m, aproximadamente. A ausência de imagens de satélite 
entre 1975 e 1985 não permite, no entanto, ser conclusivos relativamente a esta situação, podendo 
ter-se verificado movimentos, ainda que pouco significativos. 
Porém, a análise das imagens de 1986 (fig. 115) mostra já diferenças significativas 
relativamente a 1985. Em Fevereiro de 1986, o glaciar apresentava já uma extensão ligeiramente 
maior, avançando ligeiramente a sua frente no terreno. No entanto, as principais diferenças 
registam-se no avanço registado por uma onda surge supraglaciar sobre o glaciar, não no avanço da 
sua frente. Ter-se-á iniciado a onda surge sobre o glaciar em 1985, que terá avançado desde os 6,17 
Km até aos 8,60 Km, no final de 1986 (seta preta). Em Junho de 1986 o glaciar avançou até uma cota 
aproximada de 3850 m. O avanço da frente glaciar terá sido de 350 metros e o avanço da onda 
glaciar na ordem dos 2300 metros.  
Nos anos seguintes observou-se um progressivo aumento da extensão do glaciar, 
estabilizando-se a sua frente em 1989, a uma cota aproximada de 3750 m de altitude, atingindo um 
comprimento de 9,22 km e abrangendo uma área de 5,79 km2 (quadro VII). Neste período já se 
regista um avanço considerável da frente do glaciar, aproximadamente 600 metros em relação à 
posição que ocupava em 1986. A partir de 1986 a onda surge avançou juntamente com a frente do 
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glaciar. Sendo assim, recorrendo à Detecção Remota e aos SIG, pode-se apontar um avanço 
aproximado de 950 metros da frente do glaciar entre 1985 e 1989. Esta situação corresponde ao 
avanço produzido pela onda associada a um evento surge que se terá iniciado em 1985, como 
referido na bibliografia analisada detalhadamente no ponto 6.1 deste capítulo. 
  
Fig. 115: Posição do Glaciar Horcones Inferior em 1975, 1985, 1986 (Janeiro), 1986 (Junho), 1987 e 1989, respectivamente. 
(Setas vermelhas marcam posição da frente do glaciar; setas negras marcam a onda surge sobre o glaciar; setas amarelas 
indicam formas superficiais) 
 
Com efeito, durante a década de 90 e até 2003, a frente do glaciar terá sofrido alterações 
pouco significativas (como sugere a imagem referente ao ano de 1995 – fig. 116). Durante este 
período, o glaciar terá sofrido um processo de perda de massa devido à ablação, ainda que pouco 
perceptível nas imagens de satélite devido à cobertura detrítica. A utilização da detecção remota 
permite apontar para um retrocesso na ordem dos 140 metros. De realçar que na imagem de 2003 a 
marcação da frente glaciar é bastante difícil, daí que se assuma claramente um nível de erro bastante 
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elevado. A imagem de 1995 parece mostrar um glaciar mais recortado. Note-se que pode, no 
entanto, ser também consequência da época do ano em que as imagens foram obtidas. A 
confirmação desta teoria poderá estar nas imagens de 2003 e 2004, em que, até aquela data, se 
observa a permanência de formas superficiais na mesma posição, sendo que a deslocação destas 
marcas a partir de 2003, evidencia o movimento surge do próprio glaciar. 
 
Fig. 116: Posição do Glaciar Horcones Inferior em 1995, 2003, 2004, 2005, 2006 e 2011, respectivamente. 
(Setas vermelhas marcam posição da frente do glaciar; setas amarelas indicam formas superficiais) 
 
Só a partir de 2004 se processou, portanto, o avanço significativo do glaciar incorporando o 
material de vertente e morénico e deslocando-o para jusante. É a partir de 2004 que se desencadeia 
a nova fase activa do surge, que se vai estender até sensivelmente 2006, atingindo nesta data o 
glaciar uma extensão de 11,52 Km, a extensão máxima alcançada durante o período de tempo em 
análise. Aqui o glaciar Horcones Inferior estabiliza a uma cota aproximada de 3500 m e apresenta 
 
 
131 
 
uma área de cerca de 6,09 km2 (quadro VII). De notar que em todas as imagens de satélite é bastante 
difícil posicionar em rigor a frente do glaciar, no entanto, nas imagens de 1975, 1985, 2003 e 2004 
essa tarefa foi ainda mais difícil. Sendo assim, constata-se que este glaciar registou um avanço ao 
longo do período analisado em termos de comprimento. O glaciar Horcones Inferior avança no 
terreno e regista um aumento da sua área. No entanto, este aumento não pode ser interpretado 
como um igual crescimento da sua massa, já que tal não é possível aferir em rigor a partir das 
imagens de satélite. Apesar de se tratar de um glaciar que apresenta uma dinâmica de tipo surge e 
de termos observado a sua ocorrência e consequências em termos de comportamento do glaciar, há 
ainda questões que se apresentam de difícil esclarecimento, nomeadamente se é efectivo o seu 
crescimento a nível da massa, tal como o é no que à sua extensão diz respeito ou se, pelo contrário, 
se trata apenas de uma deslocação do glaciar no vale. 
 
Quadro VII: Área e extensão do glaciar nos diversos anos analisados 
Data Extensão do Glaciar Área do Glaciar Altitude da frente glaciar 
13/02/1975 7,75 km a)  3906 m 
25/01/1985 7,95 km a) 3900 m 
28/01/1986 8,51 km 4,86 km
2
 3870 m 
04/05/1986 8,60 km 5,19 km
2
 3850 m 
09/02/1987 9,13 km 5,30 km
2
 3800 m 
21/02/1989 9,22 km 5,79 km
2
 3750 m 
05/01/1995 9,10 km 4,99 km
2
 3760 m 
29/12/2003 9,08 km 4,90 km
2
 3700 m 
02/03/2004 9,92 km 5,56 km
2
 3520 m 
16/11/2005 10,87 km 5,74 km
2
 3480 m 
20/02/2006 11,52 km 6,09 km
2
 3456 m 
23/03/2011 11,48 km 6,12 km
2
 3460 m 
Nota: a) As imagens não permitem rigor suficiente para inferir sobre a área total do glaciar. 
 
Segundo Milana (2007), o glaciar sofreu uma redução de cerca de 30 m na sua espessura, para 
uma espessura média de 70 m. Isto significaria um emagrecimento de cerca de 30% da massa do 
glaciar. E mais recentemente as medições efectuadas pelos geofísicos do IANIGLA, Lenzano et al. 
(2011), com a estação semipermanente colocada no Horcones Inferior, mostram-nos a mesma 
tendência para os anos de 2009 e 2010. A partir de 2006 e até 2011 não se observam grandes 
movimentos significativos da frente do glaciar, embora as observações realizadas no terreno entre 
2010 e 2013 indicie uma perda de massa, essencialmente nos sectores intermédios, confirmando as 
referências de Milana (2007) a este respeito e os dados mais recentes divulgados por Lenzano et al. 
(2011). 
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A figura 117 ilustra os avanços e recuos da frente do glaciar Horcones Inferior desde 1984 até à 
actualidade. É possível observar que a dinâmica surge tem contribuído para um avanço do glaciar no 
terreno desde o início das fases activas do surge. Esse avanço foi menor no primeiro evento 
relativamente ao segundo. Mesmo durante a fase passiva do surge o glaciar não terá registado um 
retrocesso significativo. Depois de 2004 o glaciar voltou a avançar no terreno, desta vez de uma 
forma bastante mais evidente. Convém no entanto realçar que este avanço no terreno não significa 
um aumento da massa de gelo já que não foi aqui calculada a espessura do glaciar.   
Numa tentativa de síntese da aplicação dos SIG e da detecção remota, criou-se o quadro VIII e 
IX que permitem analisar os pontos de convergência e divergência em relação aos estudos 
anteriormente explanados. Parece haver algumas divergências na data de início da fase activa do 
surge de 1985-1989, no entanto, todos os estudos apontam para um movimento inicial sobre o 
glaciar Horcones Inferior com uma onda surge a movimentar-se sobre o gelo glaciar. Só em 1986, a 
fase activa do surge começa a ter repercussões no avanço da frente glaciar, registando-se um 
aumento significativo até 1989. Todos os estudos apontam para um avanço da frente glaciar, no 
entanto, os autores divergem no comprimento desse avanço. Os valores oscilam entre os 350 m e os 
950 m. As diferenças apontadas resultam do glaciar Horcones Inferior apresentar mais de um metro 
de espessura de detritos, facto que dificulta o reconhecimento directo da forma e extensão do 
próprio glaciar, tal como já tinha sido mencionado por Dyurgevor e Meier (2004).    
No que concerne à fase activa do surge de 2004-2007, parece haver convergência na data de 
início da fase activa, no entanto, há estudos que não definem claramente o início, nem em 2003, 
nem em 2004. Mais uma vez, os estudos apontam para um movimento inicial sobre o glaciar 
Horcones Inferior com uma onda surge a movimentar-se sobre o gelo glaciar. Só em 2005, a fase 
activa do surge começa a ter repercussões evidentes no avanço da frente glaciar, registando-se um 
aumento bastante significativo até 2007. Todos os estudos apontam para um avanço da frente 
glaciar, no entanto, os autores nem sempre apresentam valores para esse avanço. A maioria dos 
autores aponta apenas a cota a que a frente glaciar se estabilizou. Quando comparamos estas cotas é 
visível que todos os estudos apontam para dados muito semelhantes. Os valores oscilam entre os 
3400 m e os 3475 m. As diferenças apontadas são agora menores, já que a qualidade das imagens 
dos últimos anos são manifestamente superiores. Os resultados obtidos foram relativamente 
concordantes entre todos os autores. Sendo assim, é possível concluir que o exercício de aplicação 
dos SIG e detecção remota podem ser um importante instrumento de trabalho no estudo das 
dinâmicas glaciares de tipo surge, no entanto, não apresentam resultados muito satisfatórios face à 
espessura de detritos sobre o glaciar, já que há enormes dificuldades em determinar a forma e 
extensão de glaciar coberto. 
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Fig. 117: Esboço dos avanços e retrocessos do glaciar durante os eventos surge de 1984 a 2012. 
1985 
1986 1987 
1989 
1995 
2005 
2006 
2012 
2003 
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Quadro VIII: Pontos de convergência e divergência dos estudos realizados no surge 1984-1989 do glaciar Horcones Inferior. 
Estudos realizados Happoldt e Schrott (1993) 
Unger, Espizúa e Bottero 
(2005) 
Pitte, Hidalgo e Espizúa (2009) Pitte (2010) 
Lenzano et al. 
(2011) 
O contributo dos SIG e da Detecção 
Remota no estudo do glaciar Horcones 
Inferior 
Até 1984 
- Antes de 1985, o glaciar Horcones Inferior já estava praticamente todo coberto por detritos. 
- Entre 1963 e 1984, a frente do glaciar Horcones Inferior não terá mostrado alterações significativas. 
Início do surge 
1985-1989 
- Marcam o início do surge em 1985; 
 
- A análise das imagens mais antigas 
confirma a manutenção da frente do 
glaciar relativamente estável entre 1975 e 
1985, atingindo o glaciar uma extensão de 
7,95 km neste último ano. 
 
- Sugeriam que na imagem 
de 24 Dezembro de 1984 
era possível ver uma onda 
de gelo supraglaciar 
avançar dos 6100 m na 
cabeceira do glaciar para 
uma altitude de 5350 m de 
altitude 
- A fase activa  começa em 1984, quando se produziu uma onda 
de gelo que se propagou 5,7 km sobre o glaciar existente. Nesta 
altura o glaciar terminava à cota de 3850 m. 
 
- Marcam o início do surge em 1985. 
 
 
- Em 1985, frente do glaciar estaria estável a 
uma cota de 3900 m, aproximadamente. 
Movimento da 
onda surge sobre 
o glaciar 
  
- Posicionam a onda de gelo do 
Horcones Inferior mais acima do 
que no estudo feito anteriormente 
por Pitte (2009). 
- Em 1985, a onda avançou 
0,92 km, a uma velocidade 
média de 29 m/dia.  
- Em Fevereiro de 1986, a 
onda registou um avanço 
de mais 2,82 km, a uma 
velocidade média de 7.2 
m/dia, chegando à cota de 
3780 m. 
- O glaciar terá 
percorrido 9,8 km 
para jusante num 
período de três 
anos, com uma 
velocidade média 
de 8,7 m por dia.   
- Em 1986, o glaciar apresentava já uma 
extensão ligeiramente maior, avançando a 
sua frente no terreno. No entanto, as 
principais diferenças registam-se no avanço 
registado por uma onda surge supraglaciar 
sobre o glaciar, não no avanço da sua frente.  
- Terá avançado desde os 6,17 Km até aos 
8,60 Km, no final de 1986.  
- Em 1986, o avanço da onda glaciar foi na 
ordem dos 2300 metros.  
Avanço da frente 
do glaciar 
- Avanço da frente glaciar na ordem dos 
600 metros entre o ano de 1986 e 1987. 
 
- O glaciar aumentou e 
avançou para os 3675 m 
entre 1984 e 1986 e atingiu 
a cota mais baixa, inclusive 
100 metros abaixo do que 
teria em 1976. 
- Em 1986 onda glaciar ultrapassou a frente do glaciar e avançou 
320 metros em relação à frente do glaciar antes do surge. 
- Em 1987, o glaciar avançou novamente 0,38 km, e em 1989 a 
frente do glaciar encontrava-se 120 metros mais à frente. 
 
- Em 1986, o avanço da frente glaciar terá 
sido de 350 metros.  
- Em 1989, um avanço considerável da frente 
do glaciar, aproximadamente 600 metros em 
relação à posição que ocupava em 1986.  
Em 1989 
- Em 1989, o avanço parou e a frente 
glaciar tinha avançado cerca de 700 
metros em relação à posição inicial de 
1984.  
Entre 1986 e Fevereiro de 
1990, a frente do glaciar 
terá avançado 560 metros. 
- Marcam um avanço de 820 m do glaciar no vale. 
- A sua frente 
estabilizou 350 
metros abaixo da 
cota inicial. 
- Estabilizou a sua frente em 1989, a uma 
cota aproximada de 3750 m de altitude, 
atingindo um comprimento de 9,22 km e 
abrangendo uma área de 5,79 km2-  
- Um avanço aproximado de 950 metros da 
frente do glaciar entre 1985 e 1989. 
Surge 1984 – 1989 
(Avanço da frente 
do glaciar no vale) 
 
700 m 
 
 
500 m 
 
820 m   820 m 350 m 950 m 
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Quadro IX: Pontos de convergência e divergência dos estudos realizados no surge 2004-2007 do glaciar Horcones Inferior. 
Estudos realizados Happoldt e Schrott (1993) Pitte, Hidalgo e Espizúa (2009) Pitte (2010) Lenzano et al. (2011) 
O contributo dos SIG e da Detecção 
Remota no estudo do glaciar 
Horcones Inferior 
Entre 1989 e 2004 
- O glaciar teria recuado 130 metros até 
1993. 
   - O glaciar teria recuado 140 metros 
Início do surge 
2004 
 
- Não apresentam um início exacto do 
avanço. 
 
- A frente glaciar estaria numa 
posição semelhante à alcançada 
no surge anterior, à cota de 3850 
m.  
  
Movimento da 
onda surge sobre 
o glaciar 
 
- Sugerem que em 2003 na parte superior do 
glaciar, a 4175 m, uma onda de gelo 
parcialmente coberta de detritos avança 320 
metros em relação à imagem de 10 Fevereiro 
de 1999. 
 
- De 2003 para 2004, essa onda de gelo 
avançou 5140 metros com uma velocidade 
média de 14,3 m/dia. A onda glaciar 
alcançou uma cota de 3910 m de altitude, a 
360 metros a montante da frente glaciar. 
- A onda glaciar avançou 3 km a 
uma velocidade média de 8,5 
m/dia. 
 
- O material do glaciar 
ter-se-á deslocado 
12,3 km para jusante 
num período de 1065 
dias, com uma 
velocidade média de 
11,5 m/dia.  
 
- A onda glaciar inicia-se em 2004. 
 
 
Avanço da frente 
do glaciar 
 
- Em 2005, a onda avançou mais 3000 
metros, com uma velocidade média de 8,5 
m/dia, ultrapassando a frente do glaciar. 
 
- Em 2006, a frente do glaciar avançou mais 
400 metros, com uma velocidade média de 
1,2 m/dia 
- O glaciar ultrapassou 370 metros 
a posição inicial da frente. 
 
- O avanço terá sido tão rápido 
que terá atingido cerca de 30 
m/dia.  
 
- Em 2006, o glaciar tinha 
avançado 400 metros, estimando-
se uma velocidade média de 1,1 m 
por dia e atingindo uma cota de 
3475 m.  
- Em 2006, o glaciar apresenta uma 
extensão de 11,52 Km. 
 
- A frente do glaciar terá avançado no 
vale cerca de 2 240 m entre 2003 e 
2006.   
Em 2007   
- A frente do glaciar estabilizou a 
uma cota de 3475 m. 
- A frente do glaciar 
estabilizou a uma cota 
de 3400 m. 
- O glaciar estabiliza a uma cota 
aproximada de 3456 m e apresenta 
uma área de cerca de 6,09 km2 
Surge 2004 – 2007 
(Avanço da frente 
do glaciar no vale) 
--- 3 040 m  --- --- 2 240 m  
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6.3. Uma hipótese para a periodicidade dos eventos surge do glaciar Horcones Inferior 
Tudo levaria a crer que o glaciar Horcones Inferior teria um ciclo surge semelhante ao dos 
glaciares do Alasca e do Cáucaso, já que se trata de um glaciar de montanha. No entanto, face à 
aridez da área em estudo, deveríamos, talvez, esperar ciclos mais longos. Ao analisarmos os eventos 
surge do glaciar Horcones Inferior podemos constatar que antes de 1984 não há registos destes 
movimentos. Esta situação não significa que tal não tenha ocorrido, significa apenas que não foram 
documentados. No entanto, é de realçar que nos estudos efectuados por Corte (1980) há referência 
a vários comportamentos surge em glaciares nos Andes Centrais, nomeadamente no glaciar Vacas, 
mas o autor nunca se refere a esta dinâmica no Horcones inferior. Isto leva a supor que não foram 
observados eventos surge no Horcones Inferior na década de 70. Só existem registos de eventos 
surge nas últimas duas décadas do século XX e no século XXI. De acordo com os vários estudos 
levados a cabo até ao momento, os eventos surge do Horcones Inferior processam-se de forma 
repentina e terminam da mesma forma.  
Até ao momento foram documentados dois eventos distintos, um em 1985 e outro em 2004. 
No primeiro evento surge estudado, a fase activa iniciou-se em 1985 e terminou em 1989. Em 2004, 
iniciou-se um segundo evento em que a fase activa viria a terminar em 2007. De acordo com estes 
eventos, o Horcones Inferior terá uma periodicidade de 5 anos de fase activa e 14 anos de fase 
adormecida ou inactiva (quadro X). Esta situação não permite posicionar o glaciar em nenhum dos 
ciclos surge apresentados por Benn e Evans (2010) o que levanta uma série de questões difíceis de 
explicar. Porque é que o Horcones Inferior tem fases activas longas (5 anos) e fases adormecidas tão 
curtas (14 anos)? Como é que um glaciar numa área tão árida consegue acumular massa suficiente 
em 14 anos para iniciar uma nova fase activa?  
 
 Quadro X: Ciclo surge do glaciar Horcones Inferior 
 Glaciares do Alasca, 
Islândia e Cáucaso 
Glaciares de 
Svalbard 
Horcones Inferior (no caso de 
serem dois eventos independentes) 
Horcones Inferior (no caso 
de ser um único evento) 
Fase activa 1 a 3 anos 4 a 10 anos 5 anos 23 anos 
Fase adormecida 20 a 40 anos 50 a 500 anos 14 anos ? 
   
Poderá o evento surge que se iniciou em 1985 ser o mesmo até 2007? Esta situação é pouco 
provável já que a fase activa teria 23 anos. Se assim fosse, o glaciar iniciou a sua fase activa em 1985 
e durante 5 anos o avanço do glaciar foi visível no terreno. Entre 1989 e 1995, apesar do avanço 
significativo ter cessado, isto não significa que o glaciar tenha deixado de avançar. Ele continuou a 
fazê-lo embora apenas poucos metros. Poderá este ter sido um abrandar do ritmo da fase activa do 
surge devido a um movimento apenas dentro da massa de gelo ou restrito à zona perto da base da 
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massa de gelo? É uma questão difícil de responder. O gelo pode ter continuado a ser transferido da 
área de acumulação até à área de ablação na parte baixa do glaciar mas apenas num movimento 
interno. Como Benn e Evans (2010) referem, nem todos os surge levam a avanços da frente glaciar e 
pode ter sido o que aconteceu entre as datas de 1989 e 2003. É de referir que ao contrário dos 
glaciares existentes na área do Aconcágua e dos Andes Centrais, o Horcones Inferior não registou 
uma diminuição da área na década de 90. Terá sido uma fase activa do surge a compensar um recuo 
do glaciar relacionado com alterações climáticas globais? 
É importante salientar que a alimentação do Horcones Inferior é feita essencialmente pelas 
avalanches da parede sul do Aconcágua, onde os glaciares vão sendo progressivamente menores. 
Para além disso, o facto de esta área ser bastante árida poderia significar que o glaciar teria um ciclo 
surge com fases mais longas. Pode uma diminuição da neve e gelo na fonte de alimentação do glaciar 
explicar uma descontinuidade no surge que ocorre entre 1989 e 2003? Escassa precipitação e uma 
redução das avalanches e do material envolvido poderiam ter provocado uma demora em preencher 
novamente a área de acumulação. Esta teoria parece adequar-se mais à geodinâmica do Horcones 
Inferior: áreas mais áridas e com menos queda de neve apresentam fases mais longas, quer activas, 
quer passivas. No entanto, existem questões que são difíceis de explicar, nomeadamente esta 
descontinuidade na fase activa. Se o Horcones Inferior tivesse uma fase activa de 23 anos, seria para 
já impossível determinar a periodicidade da fase adormecida ou passiva.  
 Um caso curioso, segundo Benn e Evans (2010), é que na Islândia há surges que ocorrem 
com intervalos de tempo irregulares o que pode indicar que o clima não é o único factor 
interveniente. Existem factores internos que são determinantes nesta dinâmica, nomeadamente a 
fracturação da área envolvente. O facto de os glaciares serem cobertos ou rochosos, como é o caso 
do glaciar Horcones Inferior, pode também ser determinante na natureza deste movimento, já que o 
acréscimo de peso provocado pela carga detrítica pode facilitar o movimento glaciar, facilitando em 
termos físicos o seu avanço.  
Outro dos factores que parece estar associado aos eventos surge na área em estudo é a 
actividade sísmica. Uma forte actividade sísmica pode despoletar o início da fase activa do surge, 
assim como é responsável pelo aumento da alimentação detrítica proveniente das vertentes. A 
existência de sismos poderá explicar o ciclo surge do Horcones Inferior, sendo elucidativo do seu 
ritmo aparentemente curto na fase passiva e longo na fase activa.  
Face à forte actividade da região do Aconcágua procedeu-se a uma possível correlação entre 
esta e os eventos surge. Para tal, recorreu-se ao registo histórico disponibilizado pelo USGS (United 
States Geological Survey) e, com base nos registos existentes entre 1970 e 2011, foi possível realizar 
uma tabela síntese com os dados dos sismos registados no Chile e na Argentina (quadro XI). Para 
iniciar a análise foram recolhidos dados sobre todos os sismos ocorridos nestes dois países. De 
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seguida, calculou-se a distância entre o epicentro do sismo e a região do Aconcágua de forma a 
eleger aqueles que poderiam interferir directamente numa alteração da dinâmica do glaciar.  
 
Quadro XI: Sismos que afectaram o Chile e a Argentina entre 1970 e 2011 
Data Localização Magnitude  
Vitimas 
mortais 
Distância ao Aconcágua 
2010 02 27 Offshore Bio-Bio, Chile M 8.8 547 520km  
2009 11 13 Offshore Tarapaca, Chile M 6.5 - 1380km   
2008 02 04 Tarapaca, Chile M 6.3 - 1380km 
2007 12 16 Antofagasta, Chile M 6.7 - 1005km 
2007 11 14 Antofagasta, Chile M 7.7 2 1005km 
2006 11 13 Santiago del Estero, Argentina M 6.8 - 770km 
2005 06 13 Tarapaca, Chile M 7.8 11 1380km 
2004 05 03 Bio-Bio, Chile M 6.6 - 520km 
2003 06 20 Near the Coast of Central Chile M 6.8 - 235km 
2002 06 18 Chile-Argentina Border Region M 6.6 - 300km 
1998 01 30 Near Coast of Northern Chile M 7.1 - 970km 
1985 03 03 offshore Valparaiso, Chile M 7.8 177 165km 
1985 01 26 Mendoza, Argentina M 6.0 - 110km 
1977 11 23 San Juan, Argentina M 7.4 - 186km 
1971 07 09 Valparaiso region, Chile M 7.5 90 160km 
Fonte: http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/world/historical.php 
 Sismo com potenciais repercussões no surge    Sismo sem repercussões no surge 
 
Os sismos que ocorreram na década de 70 foram bastante próximos da área em estudo, no 
entanto, a falta de imagens de satélite nestas datas não nos permite confirmar a existência de 
eventos surge no glaciar.  
A existência de dois sismos em 1985, um no mês de Janeiro e outro no mês de Março, podem 
ter despoletado o evento surge de 1985-1989. Esta situação parece ser bastante plausível já que 
segundo Happoldt e Schrott (1993), no ano de 1984 o glaciar parece que ainda se encontrava numa 
fase passiva. No entanto, alguns autores, como Unger, Espizua e Bottero (2005), falam de um início 
da fase activa do surge em Dezembro de 1984. Parece haver algumas dúvidas no início da fase activa 
do evento de 1985-1989.  
Um sismo em Janeiro de 1985 atingiu a região de Mendoza, na Argentina, com uma 
magnitude 6.0 na escala de Richter. Segundo o USGS, os abalos fizeram-se sentir na área central da 
Argentina mas propagaram-se para Santiago, no Chile, com intensidade II. Esta situação significa que 
o sismo atingiu a região do Aconcágua, na medida em que se encontra sensivelmente a meio do 
percurso entre as duas cidades. O sismo de Janeiro de 1985 teve epicentro em Mendoza sendo o 
mais próximo (110 km) que ocorreu da área em estudo, logo seguido de um outro em Março, a 
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apenas 165 km. O primeiro sismo pode ter criado as condições necessárias para o repentino início da 
fase activa do surge de 1985, tendo o sismo que se seguiu, em Março, permitido o acelerar do 
processo.  
De acordo com o USGS, o sismo de Março de 1985, com epicentro em Valparaíso (magnitude 
7.8), foi sentido com intensidade VI em Mendoza. Mais uma vez, esta situação significa que também 
se fez sentir na região do Aconcágua. O relatório do boletim informativo do sismo refere que 
ocorreram numerosos deslizamentos nas montanhas costeiras.  
Entre 1985 e 1998 não se registaram sismos nem no Chile nem na Argentina. Esta situação 
pode explicar a fase passiva do surge entre estas datas. O sismo de 1998 teve epicentro a sul de 
Antofagasta, a 970 km do Aconcágua, e fez-se sentir com intensidade II em La Serena, a 320 km da 
área em estudo. Não se terá feito sentir no Horcones Inferior. Daí a existência de uma fase 
adormecida que se prolonga até 2003.   
A partir de 2002, a área do Aconcágua inicia uma fase mais activa em termos sísmicos. Inicia-
se em 2002 uma série de sismos que pode ser determinante para o início de uma fase activa do 
surge de 2004. O primeiro sismo do século XXI ocorre em 2002 e as notícias apontam para um 
epicentro a sudeste de Coquimbo, no Chile, propagando-se até à Argentina mas atingindo este país já 
com pouca magnitude. Não terá sido suficiente para despoletar uma fase activa mas poderá ter 
criado condições para que os que se seguiram em 2003 e 2004 o fizessem. Em Junho de 2003, um 
novo sismo abala a área de Coquimbo, no Chile, com uma magnitude de 6.8. O epicentro do sismo 
ocorre a 65 km a sul de da cidade. O sismo sentiu-se em Valparaíso com intensidade III e 
possivelmente já de forma muito ténue no Aconcágua.  
Em 2004, novo sismo, com magnitude 6.6 ocorre na região de Bio Bio, no Chile. Este sismo 
parece ter tido o mesmo tipo de impacto no Aconcágua que os dois anteriores. Apesar de se fazerem 
sentir com pouca magnitude, esta forte actividade sísmica em apenas 3 anos pode ter sido 
responsável pelo despoletar de um novo evento surge no Horcones Inferior. Esta situação poderá 
estar relacionada com o aumento da carga detrítica sobre o glaciar. Os abalos sísmicos devem ter 
criado condições para os materiais que se encontravam estabilizados nas vertentes caíssem sobre o 
glaciar. Este aumento dos detritos provocou um aumento da massa do glaciar (note-se que se trata 
de um glaciar coberto) e por conseguinte um aumento da pressão (fig. 118).  
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a  b 
Fig. 118: Carga detrítica sobre o glaciar Horcones Inferior; a) supraglaciar; b) supraglaciar e endoglaciar no lóbulo frontal. 
 
Durante a fase activa do surge de 2004-2007 foram vários os sismos que ocorreram, quer no 
Chile, quer na Argentina. Apesar dos epicentros destes sismos se localizarem a maior distância do 
Aconcágua, a sua maior magnitude pode significar que os abalos se fizeram sentir com mais 
magnitude na área estudada, desencadeando uma fase activa marcada por um maior avanço do 
glaciar no vale. O sismo de 2006 não se terá feito sentir na área em estudo já que ocorreu a muitos 
quilómetros do Aconcágua e teve o seu epicentro a bastante profundidade (mais de 500 km).  
 
 
Fig. 119: Intensidade do sismo de 2010 com epicentro na região de Concepcion no Chile. Note-se que atingiu o Aconcágua 
com intensidade VI. 
Fonte: Dados disponibilizados pelo USGS. 
 
De 2006 para cá, alguns sismos atingiram o Chile e a Argentina mas a distâncias bastante 
elevadas e não se fizeram sentir no Aconcágua. Apenas o sismo de 2010 parece ter sido sentido na 
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área em estudo, fruto da sua elevada magnitude (8.8), uma das mais altas já registadas no planeta. 
Este sismo foi o oitavo sismo registado mais intenso a atingir a Terra. A sua magnitude foi tão 
elevada que o sismo foi sentido no Chile, Argentina, Uruguai, Paraguai, Bolívia e sul do Brasil (fig. 
119). Recorde-se que o sismo com maior intensidade já registado no planeta foi na mesma região, no 
ano de 1960, atingindo 9.5 de magnitude. O sismo de 2010 atingiu Mendoza, na Argentina, com 
intensidade IV. Apesar da forte magnitude não parece ter alterado a dinâmica do glaciar. Esta 
situação pode estar relacionada com o facto do Horcones Inferior ter iniciado uma fase adormecida 
apenas 3 anos antes.  
Concluindo, apesar da baixa representatividade estatística do perído analisado (40 anos), o 
factor sísmico parece merecer ser considerado como um daqueles que contribuirão para a dinâmica 
surge do glaciar Horcones inferior. Poderá ter sido responsável pelo avanço repentino da fase activa 
do surge, quer no evento de 1985, quer no evento de 2004 e o seu papel pode ser determinante na 
criação de um desequilíbrio no interior do glaciar. O incremento da carga detrítica sobre o glaciar 
pode ser relacionado com os sismos que provocam um aumento da pressão, originando o seu avanço 
no terreno. O mesmo acontecerá com as avalanches da parede sul do Aconcágua. Os sismos 
provocarão um desequilíbrio dos glaciares suspensos, que por falta de base de sustentação acabam 
por alimentar o glaciar Horcones Inferior como neve e gelo. A sismicidade actual parece assim poder 
contribuir para auxiliar a exlicação do ciclo surge do Horcones Inferior, na medida em que a fase 
activa parece corresponder a fases sísmicas mais intensas na região. A curta duração da fase passiva 
do surge poderá estar intimamente ligada aos abalos sísmicos. Esta análise parece sugerir que como 
a área é sismicamente activa, as fases passivas tendem a ser mais curtas. Estas hipóteses carecem de 
um trabalho mais prolongado no tempo, baseado em correlações estabelecidas entre os surge e os 
sismos nas décadas que se seguem.  
 
Fig. 120: Glaciar Horcones Inferior em 2011. É perfeitamente visível a carga detrítica supraglaciar. 
 
6.4. Consequências dos eventos surge na geomorfologia da área 
Eventos surge, como aqueles que caracterizam a dinâmica glaciar do Horcones Inferior, têm 
que acarretar consequências evidentes na paisagem. A figura 117 representa os avanços da frente do 
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glaciar Horcones Inferior desde 1975 até à actualidade. Apesar dos dados obtidos com base na 
utilização de SIG e detecção remota serem discutíveis, os avanços andarão sempre na ordem dos 
3000 m. Avanços desta magnitude têm necessariamente que corresponder a alterações na 
morfologia e desencadear novas dinâmicas geomorfológicas. 
Milana (2007), relativamente à fase activa do surge de 1985-1989, destaca que os cones de 
detritos associados aos movimentos de vertente foram deslocados e os materiais transportados pelo 
glaciar para jusante, aumentando a quantidade de detritos no glaciar e provocando o seu 
escurecimento, fruto do seu enriquecimento em material morénico e coluvial. O observado para a 
fase activa de 1985-1989 é válido também para a fase activa de 2004-2007. No entanto, em 1985, os 
contactos entre o glaciar e as vertentes do vale deixaram de ser suaves e, devido ao seu 
deslocamento, passou a exibir degraus nas vertentes aguçadas, com desníveis que chegaram a atingir 
30 m.  
Do trabalho de campo efectuado, é possível afirmar que a situação acima referida hoje já não 
é visível, devido à forte erosão lateral que ocorre nas vertentes. No entanto, o surge de 2004-2007 
voltou a expor a área de contacto entre o glaciar e a vertente rochosa, paralela e coincidente com a 
margem escarpada do glaciar, de tal maneira que actualmente ainda é visível uma quebra de declive, 
que em algumas áreas pode chegar a cerca de 10 metros, no entanto já longe dos 30 m referidos 
pelo autor. Isto sugere um forte deslocamento lateral, acabando o glaciar por incorporar os detritos 
ao longo dos seus planos, muitas vezes fracturados.  
Uma análise das imagens de satélite sobre o superfície glaciar durante o evento surge 
mostra-o extremamente crevassado, aumentando a fracturação à medida que vai passando à fase 
passiva do surge. A dinâmica surge influencia a quantidade de crevasses que o glaciar apresenta. 
Quando comparamos a imagem de satélite de 2005, durante um evento surge, com a imagem de 
satélite de 2010, podemos constatar que o glaciar se encontra mais compactado e homogéneo 
durante a fase activa do surge. Já em 2010, durante uma fase passiva, o glaciar está mais fracturado 
(fig. 121).   
Os movimentos laterais produzidos devido ao avanço do glaciar no vale provocam fracturas e 
dobramentos nos materiais morénicos. Milana (2007) salienta que há gelo em ambos os lados das 
fracturas, mas de origens diferentes, sugerindo que a área de contacto do glaciar com o vale agiu 
como um plano de deslocamento lateral entre os glaciares e do gelo não glaciar (permafrost) do vale.  
As fases activas do surge foram também responsáveis pelo aumento da pressão sobre a 
moreia frontal, que se encontrava a montante de Confluência. Ao atingir a anterior moreia frontal, o 
glaciar provocou o seu desmantelamento parcial, tentando arranjar um local para progredir. A frente 
do glaciar está, neste momento, a construir um till de ablação, desmantelando ao mesmo tempo a 
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moreia frontal que tem à sua frente, através da erosão glaciar e fluvial. Hoje, esta moreia, na secção 
central em frente ao lóbulo frontal, está a ser destruída pelo glaciar (fig. 122). 
 
 
Fig. 121: Imagens de satélite da secção intermédia do glaciar Horcones Inferior em 2005 e 2010. 
 
Antes do início da fase activa do surge de 1985-1989, o glaciar Horcones Inferior, de acordo 
com a análise das imagens de satélite e da fotografia aérea de 1963, parece apresentar quatro 
secções distintas: uma área de acumulação, uma área de ablação com glaciar tipicamente coberto, 
Dez. 2005 
Maio 2010 
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uma frente de glaciar coberto mais rochoso e uma forma cataglaciar na margem esquerda. Sendo 
assim, o glaciar coberto teria uma extensão de 9,5 km, sendo que até aos 6,17 km apresentaria 
menos componente rochosa do que na secção seguinte, mais rochosa. Este glaciar coberto 
empurrava na parte frontal uma forma cataglaciar que se prolongaria até aos 10 km. Estas diferentes 
secções acabavam por combinadas formar o glaciar e são relativamente bem identificáveis na 
fotografia aérea de 1963 (fig. 123).  
a 
b c 
Fig. 122: Lóbulo frontal do Horcones Inferior. a) É bem visível, na imagem de satélite do Google Earth (2006), o local onde a 
língua principal do glaciar está a desmantelar a moreia frontal devido ao seu avanço no surge; b) e c) O que resta da moreia 
frontal que se encontra em frente ao lóbulo frontal. Esta secção central, visível na parte esquerda das fotografias, não 
apresenta mais de três metros de altura. 
 
Tudo leva a crer que o despoletar da fase activa do surge de 1985-1989 se iniciou na parte do 
glaciar coberto e se propagou para a parte rochosa obrigando-a a descer e ao mesmo tempo 
provocando a mistura mais homogénea destas duas secções. A menor ablação do glaciar rochoso 
provocaria um aumento do atrito, no entanto, a magnitude do evento terá sido tal que este 
acompanha o movimento do glaciar coberto. Esta situação parece reforçar a ideia de uma correlação 
Glaciar 
Horcones 
Inferior 
Moreia 
Moreia 
Moreia 
Moreia 
Ribeira da forma cataglaciar 
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com os sismos que abalaram a região em Janeiro e Março de 1985. Só um acontecimento de grande 
magnitude poderia desencadear tal evento e criar condições para a sua continuidade durante o 
período de tempo que se seguiu.  
 
Fig. 123: Fotografia aérea de 1963 mostrando as diversas secções do glaciar Horcones Inferior antes do evento surge de 
1985-1989. 
 
Vale que o glaciar ocupou 
durante as fases activas 
do surge 
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O vale que o glaciar irá ocupar durante a fase activa dos surges de 1985 e de 2004 já é visível 
nas fotografias aéreas o que indicia que estes eventos já terão ocorrido no passado. Só eventos 
anteriores poderiam ter deixado cicatrizes como estas na paisagem. Assim, quando ocorreram as 
fases activas dos dois eventos surge analisados, o glaciar limitou-se a seguir uma área já previamente 
utilizada, adaptando-se à topografia (fig. 123).  
 a 
 b  c  
Fig. 124: Forma cataglaciar. a) Till na moreia que travou o avanço da língua glaciar secundária. Repare-se no basculamento 
dos leitos do depósito, assim com no seu enrugamento. Esta situação denota pressões fortes a montante. O glaciar tem um 
movimento da direita para a esquerda. b) Parede rochosa na margem direita da língua secundária do Horcones Inferior. c) 
Blocos de desabamentos e escombreiras de gravidade na margem da língua secundária. Este material de vertente está 
encostado à área de contacto do glaciar com o vale e, em algumas situações, sobrepõe-se-lhe.  
 
O avanço do glaciar no vale da ribeira de Horcones Inferior estendeu-se até aos 3750 m. 
Neste avanço, o glaciar corta os materiais morénicos acumulados na frente do glaciar. O que subsiste 
hoje como forma cataglaciar será o resultante dos materiais morénicos que foram incorporados no 
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seio do glaciar durante eventos surge mais antigos. Esta forma cataglaciar, muito mais rochosa, tem 
uma dinâmica muito semelhante a um permafrost.  
A forma cataglaciar ter-se-á formado e permanecido no local resultado de diversos factores. 
O glaciar durante o surge de 1985 criou aparentemente uma língua bífida, ou seja, dividiu-se em duas 
línguas glaciares deixando uma moreia na sua separação. O aparecimento destas duas línguas pode 
estar relacionado com um conjunto de factores que terão, possivelmente, actuado em conjunto. A 
existência de uma parede rochosa na margem esquerda, cuja base está tapada por escombreiras de 
gravidade e blocos de grande dimensão provenientes de desabamentos, pode prolongar-se para 
baixo da moreia e ter travado o avanço do glaciar. Outra razão pode estar relacionada com a própria 
moreia, pois aí é muito extensa, volumosa e atinge uma cota mais alta do que na área envolvente 
(3700 m). A moreia terá funcionado como um obstáculo à progressão do glaciar e travado o seu 
avanço, apresentando nesta secção sinais evidentes de ter sido sujeita a elevadas pressões, sendo 
evidente um certo basculamento para jusante no till, assim como enrugamentos. Estes factores terão 
actuado em conjunto com o facto de haver grandes desabamentos de blocos gigantescos e cones 
detríticos encostados ao contacto do gelo com a rocha dessa língua, que muitas vezes se lhes 
sobrepõe (fig. 124). 
 
Tentativa de síntese  
O Horcones Inferior parece reunir algumas características que ajudam a explicar o seu 
dinamismo de tipo surge. Em primeiro lugar, trata-se de um glaciar coberto com elevada carga 
detrítica e em cuja frente cria uma forma cataglaciar. O glaciar recebe mais carga detrítica das 
vertentes do que neve e gelo na sua área de acumulação, o que pode criar um maior peso e pressão 
sobre o glaciar e ser um factor determinante na sua dinâmica. 
O glaciar Horcones Inferior localiza-se numa área muito fracturada pela acção da tectónica. 
Tem início na base da parede sul do Cerro Aconcágua, parede que apresenta uma verticalidade de 
quase 2500 m, e de onde é alimentado a partir das avalanches de neve e gelo. A tectónica, associada 
às fortes amplitudes térmicas, favorecem a crioclastia, aumentando desta forma a carga detrítica no 
glaciar. Para além disso, os abalos sísmicos, parecem poder contribuir para o despoletar da fase 
activa do surge.  
Outra das razões que pode ajudar a explicar o surge tem que ver com as características 
climáticas da região, nomeadamente com o facto de se tratar de uma zona árida, onde a acumulação 
do glaciar se fica a dever quase na totalidade às avalanches da parede sul do Aconcágua, já que a 
precipitação é muito reduzida. Outra, tem a ver com o facto do glaciar se deslocar aparentemente 
sobre detritos. Em nenhuma secção do glaciar é visível o seu contacto com a rocha-mãe, inclusive na 
sua parte terminal. Tudo parece indicar que o glaciar deslocar-se-á sobre depósitos morénicos que 
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terão sido sobrepostos pelo glaciar depois do seu avanço no terreno durante os surge. Este material 
estará, muito provavelmente, permanentemente gelado, o que significa que o glaciar se moverá 
sobre uma espécie de permafrost.  
Embora este conjunto de factores possa ajudar a explicar o surge do Horcones Inferior, não 
explica a sua periodicidade, ou seja o seu ciclo surge. Ao que parece este pode estar relacionado com 
a capacidade de acumulação de neve e gelo na área de acumulação. Como já vimos, o Horcones 
Inferior situa-se numa zona árida daí que essa periodicidade possa ser maior do que em outros 
glaciares com dinâmica semelhante. Milana (2007) também apontou a falta de eficiência na ablação 
do glaciar, provocada pela carga detrítica, como potencial factor para a explicação da sua 
periodicidade. No entanto, esta não se trata aparentemente da razão principal, já que o glaciar 
parece apresentar na parte terminal uma ablação bastante significativa.  
Uma das hipóteses possíveis para compreender o ciclo surge do glaciar parece estar 
relacionado com a actividade sísmica onde as fases activas parecem corresponder a fases mais 
intensas de sismos na região. A curta duração da fase passiva do surge pode estar relacionada com 
os vários abalos sísmicos que desequilibram o glaciar e os materiais nas vertentes. Sendo assim, as 
fases passivas tendem a ser mais curtas devido aos frequentes abalos, embora isso não signifique 
que o glaciar tivesse carga detrítica e massa de gelo suficiente para despoletar o movimento sem um 
factor desencadeador. O surge parece ser assim, o resultado da combinação de um conjunto de 
factores diversificados, aos quais no último capítulo iremos acrescentar a hipótese de uma 
contribuição adicional pelas alterações climáticas. 
Este comportamento glaciar é ainda difícil de compreender e levanta algumas questões. 
Poderá um glaciar tipo surge alterar o seu comportamento resultante das alterações climáticas? 
Segundo Dowdeswell et al. (1995) existiriam 18 glaciares surge em Svalbard, entre 1936 e 1938. Em 
1990, esse número era de apenas 5. Ao que parece, esta diminuição pode estar relacionada com um 
balanço de massa negativo nos últimos anos. No entanto, outro problema também se levanta. 
Poderão as alterações climáticas criar comportamentos surge em glaciares sem esta dinâmica? 
Poderá o ciclo de surge alterar-se devido às alterações climáticas? Poderão as fases passivas e activas 
do surge serem progressivamente mais curtas devido ao aumento das temperaturas ou à diminuição 
da precipitação? Só uma análise de eventos futuros poderá ajudar a responder a estas questões. No 
entanto, algumas destas questões serão alvo de análise no último capítulo desta investigação.   
Apesar de se concluir uma evolução positiva da extensão do glaciar, verificou-se que este 
comportamento foi condicionado pela ocorrência de fenómenos de tipo surge que o caracterizam, 
pelo que é fundamental o aprofundamento destes estudos por forma a avaliar a real influência desta 
dinâmica particular no funcionamento do glaciar, assim como do papel das alterações climáticas no 
desencadeamento de dinâmicas surge. 
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CAPITULO III 
Geomorfologia glaciar no vale 
do Horcones Inferior 
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1. FORMAS DE EROSÃO GLACIAR 
Os ambientes glaciares caracterizam-se por um conjunto de formas que resultam da erosão, 
transporte e sedimentação produzidas pelas massas de gelo glaciares. Estas formas concedem à 
paisagem características invulgares e ímpares. A variedade de formas existente pode ser imensa e 
difícil de traduzir num único mapa geomorfológico sendo, no entanto, possível definir áreas onde a 
sua existência é mais evidente ou mapas geomorfológicos parciais de grande escala. 
A erosão glaciar ocorre quando, em locais com temperaturas médias negativas, a água 
congela e se transforma em glaciares que se movimentam nos vales desgastando-os. A erosão glaciar 
é provocada pelo atrito e fracturação da rocha pelo gelo glaciar mas também pelos detritos de rocha 
subglaciares e transportados no endoglaciar.   
A erosão subglaciar processa-se sob a forma de abrasão, fracturação e remoção da rocha. A 
erosão registada debaixo do gelo não deve ser negligenciada. O movimento do gelo sobre a rocha 
pode ser inferior devido à fricção do gelo na rocha se processar como um adesivo, ou seja, o gelo 
tende a fundir-se com os sedimentos sobre os quais desliza. Apesar da abrasão produzida pelo gelo 
poder ser reduzida, os clastos arrancados no subglaciar vão ser alvo de fortes pressões e deformação 
interna do glaciar. A erosão que ocorre por baixo do gelo pode, no entanto, ser responsável pelo 
arrancar de rochas e pela sua incorporação no glaciar, especialmente quando se trata de um glaciar 
que desliza sobre sedimentos congelados, como parece ser o caso do Horcones Inferior. Esta 
situação pode explicar o elevado nível de detritos endoglaciares, quer na parte terminal, quer ainda 
ao longo de toda a sua área de ablação. Os detritos do Horcones Inferior parecem não se 
circunscrever ao supraglaciar e endoglaciar mas também ao subglaciar. Nalgumas secções do 
Horcones Inferior são visíveis no gelo níveis detríticos a poucos centímetros do contacto do glaciar 
com o substrato.  
O glaciar Horcones Inferior parece efectuar o seu movimento sobre detritos, ou seja, desliza 
sobre uma “soft-bed”. Esta situação explica o facto de haver poucas evidências geomorfológicas de 
rochas que terão sido arrancadas do substrato rochoso. No entanto, existem sinais evidentes de 
abrasão ao longo das suas margens, nas áreas de contacto do gelo com a vertente. 
Para tentar sistematizar as formas de erosão, estas serão divididas segundo a escala que 
apresentam e os processos que estão na sua origem (fig. 125) adoptando-se a classificação proposta 
por Benn e Evans (2010) e também utilizada em Portugal por Vieira (2004). Sendo assim, distinguir-
se-ão: macro e meso formas (formas quilométricas a métricas) e micro formas (formas de pormenor, 
centimétricas e decimétricas).  
Na análise das diferentes formas glaciares que aparecem na área em estudo (na maioria em 
áreas postas a descoberto depois do glaciar ter recuado) é importante ter em conta as características 
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litológicas, as variáveis topográficas e temporais, assim como as variáveis glaciológicas que serão 
responsáveis por morfologias distintas no vale da Tolosa e no vale do Horcones Inferior.  
 
1.1. Macro e meso formas 
As formas de escala intermédia e pequena resultam da interacção entre a geologia, 
topografia e padrões do gelo. As características destas formas estão reproduzidas numa escala de 
dezenas e centenas de metros mas que podem atingir vários quilómetros. As macro formas incluem 
vales, circos, horns e arestas (esporões), ao passo que as meso formas incluem ombilics (covões), 
verrous (ferrolhos), tarns, rochas aborregadas e whalebacks (forma em dorso de baleia). Face à 
dificuldade em fazer a distinção destas formas, em função da sua escala, elas serão abordadas em 
conjunto.  
 
Fig. 125: Classificação proposta por Benn e Evans (2010) com base nos trabalhos de Sugden e John (1976) e traduzida por 
Vieira (2004). 
Fonte: Vieira (2004) – Geomorfologia dos planaltos e altos vales da Serra da Estrela. Ambientes frios do Plistocénico 
Superior e dinâmica actual. Dissertação de Doutoramento em Geografia (área de especialização em Geografia Física), 
Universidade de Lisboa. 
 
1.1.1. Vales glaciares 
Os vales glaciares são depressões lineares escavadas na rocha-mãe pela acção do gelo, 
representando os efeitos da erosão glaciar onde o gelo flui confinado pela topografia e canalizado ao 
longo de um vale (Bennett e Glasser, 2009). Estes vales são o resultado dos processos de abrasão e 
fracturação (quarryng) produzindo depressões ingremes com vertentes polidas e lisas. Estes vales 
são vulgarmente designados por vales em forma de U. Segundo Bennett e Glasser (2009), a forma do 
 
  
153 
 
vale pode ser descrita por uma equação matemática simples usada para descrever a morfologia 
transversal da depressão expressa por:  
Y = a Xb 
sendo que Y é a distância vertical desde o fundo do vale; X é a distância horizontal desde o 
centro do vale; a é a constante e b é a medida do perfil da curvatura. Segundo os autores, a maioria 
das depressões glaciares tem valores de b entre 1,5 e 2,5. Existem outras formas mais complexas 
para analisar a forma do vale mas de acordo com os autores, se o objectivo do trabalho for comparar 
a variação do perfil dos vales a partir de uma forma standard, a utilização desta fórmula simples é a 
mais adequada. O uso desta fórmula permite analisar a adaptação da forma do vale à litologia, 
intensidade da erosão e actividade periglaciar. No entanto, nos circos glaciares onde ainda existe 
gelo e o glaciar flui esta fórmula é difícil de aplicar já que não é possível inferir em rigor a distância 
vertical do fundo do vale.   
 
Fig. 126: Modelo numérico de paisagem desenvolvida por erosão glaciar, com base nos modelos criados por Harbor, Hallet 
e Raymond (1988). 
Fonte: Bennet e Glasser (2009) Glacial Geology - Ice Sheets and Landforms: 2nd edition, Wiley-Blackwell, Oxford.  
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Segundo estudos realizados por Harbor et al. (1988), a forma do vale resulta da capacidade 
erosiva do glaciar e do tempo a que o vale está sujeito a erosão. Assim, a fig. 126 permite visualizar o 
que os autores representaram por três estádios de evolução dos vales. No vale com perfil transversal 
em V o foco da erosão ocorre em dois pontos a meio do vale produzindo uma secção transversal 
curva. Num estádio intermédio, a forma do canal sofre alterações e a velocidade e capacidade 
erosiva do glaciar também. Os dois picos de erosão perdem magnitude e começam a mudar em 
direcção ao centro do vale. No vale em U, a erosão já está concentrada na base do vale e a 
morfologia do vale permanece relativamente constante já que este está relativamente encaixado na 
paisagem. Os autores estimam que seja necessário cerca de 100 000 anos de erosão glaciar para 
produzir vales de 100 m, atendendo a uma taxa de erosão glaciar de 1 mm/ano.  
A maioria dos vales da área em estudo não preservou uma forma glaciar evidente. Os 
glaciares de vale instalaram-se sobre os vales fluviais existentes, e o glaciar aprofundou o vale e 
mudou a forma do vale de V para U. Depois da saída ou recuo do glaciar, a erosão fluvial, a par com a 
evolução das vertentes (em regime para e periglaciar) fez com o vale voltasse, aos poucos, à forma 
em V. No entanto, apesar desta dinâmica periglaciar actual, a verdade é que foram os glaciares que 
talharam as vertentes dos vales e lhes deram o aspecto que exibem hoje. A acção da tectónica foi 
responsável pelo encaixe das linhas de água e pela definição das linhas gerais do relevo, mas foram 
os glaciares que aqui existiram, e alguns dos quais ainda existem, que deferiram as características 
topográficas da paisagem na região do Aconcágua (fig. 127). 
 
Fig. 127: Vale em forma de U no Horcones Inferior visto do vale da Tolosa. Do lado direito é perfeitamente identificável a 
língua secundária do glaciar mais rochosa (forma cataglaciar) do que o glaciar principal do lado direito. A forma do vale em 
U é perfeitamente visível. 
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Os vales criados pelos cursos de água com cotovelos, mudanças de direcção e formas 
aguçadas não são favoráveis à progressão do gelo e o glaciar inicia um processo de erosão, 
desgastando as formas vivas e tornando-as progressivamente mais suaves. O glaciar quando se 
movimenta no vale provoca um constante escavar e alargar da sua forma, tornando-o mais largo, 
mais profundo e mais rectilíneo, cortando as arestas e aprofundando as suas paredes. Estes vales, 
em forma de U, apresentam um fundo plano, paredes íngremes e geralmente ladeados por cristas 
pontiagudas.   
O vale do Horcones Inferior, a montante de Confluência, exibe claramente uma forma em U, 
embora nitidamente atenuada face à acção dos movimentos erosivos actuais que actuam nas suas 
vertentes. A regularização das vertentes do vale é muito intensa e notória a montante, mas é ainda 
bem visível um vale em U (fig. 128 e 129). Os detritos são deslocados para cima do glaciar coberto e 
aí integrados gradualmente no seio do gelo glaciar, sendo posteriormente depositados nas moreias 
laterais e frontal. 
 
         
 
Fig. 128: Perfil transversal do vale do Horcones Inferior a montante de Confluência. 
 
Apesar de se notar uma tentativa de regularização das vertentes por todo o vale, é na parte a 
jusante de Confluência que a acção provocada pela erosão actual tem tido mais efeitos nessa 
regularização. Aqui, a acção erosiva actual tem permitido o colmatar das vertentes por depósitos, 
essencialmente cascalhentos e o vale em forma de U já praticamente desapareceu (fig. 130).  
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Fig. 129: Vale em forma de U no Horcones Inferior visto de Plaza Francia. 
 
A ribeira de Horcones corre sobre depósitos fluvioglaciares e depósitos de vertente que 
colmatam um antigo canal glaciar activo, hoje transformado em vale mais ou menos encaixado, 
devido à tectónica e à quantidade de detritos existente.  
 
        
 
Fig. 130: Perfil do vale da ribeira de Horcones a jusante de Confluência. 
     
4250 
4000 
3750 
3500 
3250 
3000 
0 
4250 
4000 
3750 
3500 
3250 
3000 
0 
Cerro Almacenes Sul (4475 m) 
Cerro Agua Salada (4312 m) 
Ribeira de 
Horcones  
SO        NE 
0       1000        2000              3000       4000  
       
 ESE 
 
  
157 
 
Fig. 131: Vales suspensos no vale de Las Leñas (A) e no vale da Tolosa (B). 
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Apesar da ribeira de Horcones não ter muitos tributários é notório que existem alguns vales 
que terão estado ocupados por glaciares tributários, embora com muito menos poder erosivo, e que 
ocupam hoje posições mais elevadas que o curso da ribeira de Horcones. Se na ribeira de Horcones 
inferior isso é pouco evidente, já que praticamente não há ribeiros tributários (observam-se no 
entanto, alguns glaciares tributários), o mesmo não se pode dizer na ribeira de Horcones, a jusante 
da sua confluência com o anterior.  
Os glaciares tributários conseguiram criar vales em U que se individualizam perfeitamente na 
paisagem e hoje confluem com o ribeiro principal em pequenas quedas de água. Os vales suspensos 
encontram-se a uma altitude superior ao fundo do vale principal, face à menor capacidade erosiva 
dos glaciares tributários que compunham a rede glaciar. A ruptura de declive é hoje transposta em 
forma de quedas de água que exibem poucas dezenas de metros de altura (fig. 131). A quantidade de 
água que estas apresentam, embora reduzida, está intimamente ligada com a escassa precipitação 
que ocorre na área, bem como a reduzida dimensão que hoje os ventisqueiros possuem e a fraca 
ablação dos glaciares rochosos e cobertos. Mesmo no Verão o degelo é limitado e o caudal dos 
ribeiros é muito reduzido. Estes vales encontram-se literalmente pendurados na vertente, como são 
os casos da ribeira da Tolosa, no vale da Tolosa, e o vale das Leñas, a sul da Tolosa. 
 
1.1.2. Circos glaciares 
 A maioria dos glaciares de vale possui uma bacia de recepção em anfiteatro na sua parte 
montante a que designamos circo. Estas áreas individualizam-se no flanco dos cumes das montanhas 
e podem ser partilhados por vários cumes vizinhos que alimentam o mesmo circo glaciar, onde 
ocorre a acumulação da neve e gelo. É uma forma deprimida, rodeada por vertentes com fortes 
declives, resultante de um intenso desgaste provocado pela acção erosiva do gelo e da abrasão 
provocada por algum material detrítico existente. Um verdadeiro glaciar de circo não apresenta 
língua, e corresponde a um glaciar pequeno e em fase de extinção. Os circos glaciares alimentam a 
maioria das línguas glaciares nas áreas montanhosas, embora, na área em estudo, não existam 
verdadeiros glaciares de circo. Os glaciares existentes são glaciares de vale com circo, mais ou menos 
bem definido. O que parece acontecer na área em estudo é que nem sempre o circo glaciar se 
apresenta muito bem definido.  
 Gordon (1977) estudou os perfis dos circos glaciares na Escócia, na tentativa de criar uma 
classificação das suas formas. Nesta tarefa utilizou a fórmula Y =k (1-x) e-x para tentar modelar os 
circos glaciares. Sendo que Y = altura, k = constante que descreve a concavidade, e x= a distância ao 
longo do perfil. Se k=2, a bacia é profunda com vertentes inclinadas; se k=0,5, o circo é pouco 
profundo com um fundo plano e pouco inclinado em relação às vertentes. Os valores mais altos de k 
correspondem a circos mais profundos e por isso mais desenvolvidos (fig. 132). Na área em estudo 
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não foi possível aplicar esta metodologia, já que os circos glaciares ainda estão preenchidos por 
glaciares, ao contrário do que Vieira (2004) fez para os circos glaciares da Serra da Estrela.  
 
Fig. 132: “Curvas k” adaptadas ao perfil longitudinal dos circos glaciares na Escócia. De acordo com os perfis longitudinais 
estudados por Haynes, em 1968, oitenta e um por cento dos circos assemelham-se às curvas k, embora alguns, como os (d), 
não. 
Fonte: Benn e Evans (2010) – Glaciers & glaciation, Second Edition, Hodder Eucation, Londres. 
 
Bustos (1977), no estudo geomorfológico que efectuou no Aconcágua, criou uma tipologia 
dos circos glaciares que nos parece adequada e que usaremos. Assim, os circos glaciares podem ser 
tipificados e hierarquizados em circos de fundo de vale, circos dos altos vales confluentes, circos de 
terceira ordem e nichos de nivação. Os circos glaciares de fundo de vale correspondem à primeira 
categoria, localizando-se no local onde tem início o vale glaciar e estão bem marcados na topografia, 
encaixados entre vertentes abruptas. Os circos de altos vales confluentes correspondem a circos 
simples mas com grandes dimensões, ocupados geralmente por glaciares cobertos e rochosos. Os 
circos de terceira ordem desenvolvem-se nas vertentes, suspensos nos vales principais. Os nichos de 
nivação inscrevem-se em pequenos circos glaciares ou sobre vertentes de grandes vales, dando 
origem a pequenos glaciares rochosos (Bustos, 1977).   
Apesar do Glaciar Horcones Inferior ter uma área de acumulação resguardada entre os 
cumes das mais elevadas montanhas na área, apresenta um circo que se inscreveria na primeira 
categoria circos glaciares de fundo de vale já que, apesar de se tratar de um glaciar coberto, o circo 
corresponde ao início do vale glaciar e está bem delimitado na topografia, encaixado entre vertentes 
abruptas. A neve e gelo que alimentam o glaciar provêm das avalanches da parede sul do Aconcágua, 
que se acumulam na área a montante do glaciar (fig. 133). Apresenta uma morfologia deprimida e 
rodeada de vertentes abruptas, mas não constitui um anfiteatro perfeitamente individualizado na 
paisagem. O circo do glaciar Horcones Inferior, apesar de estar preenchido pelo glaciar, parece 
indiciar que se trata de um circo com k reduzido, sugerindo um grau de desenvolvimento menor.   
O circo do glaciar rochoso do Cerro Mirador é outro exemplo desta morfologia, destacando-
se que actualmente a actividade periglaciar é tal que as vertentes se encontram completamente 
cobertas por calhaus, alguns deles de dimensão decamétrica. A intensa acção erosiva desfigura a 
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morfologia típica que o circo já terá tido no passado, no entanto alimenta em detritos o glaciar do 
Cerro Mirador (fig. 134). É um circo glaciar de fundo de vale.  
 
Fig. 133: Área de acumulação do glaciar glaciar Horcones Inferior. 
 
 
Fig. 134: Circo glaciar do Cerro Mirador. 
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O glaciar de Oro, no Cerro da Tolosa, hoje transformado num ventisqueiro ou glacieret, 
ocupa o pequeno circo glaciar da Tolosa. No Pleistocénico terá ocupado todo o circo glaciar por onde 
se estende o glaciar rochoso activo, que, por sua vez, alimentaria a língua glaciar (hoje fóssil) que 
desce pelo vale até à moreia, para depois confluir com o Horcones. Nesta altura, o glaciar de Oro 
ocuparia um circo glaciar de fundo de vale mas que hoje se encontra dividido em vários circos no seu 
interior. O glaciar de Oro ocupa actualmente um circo de terceira ordem. Hoje, a reduzida massa de 
gelo ocupa um pequeno circo glaciar na vertente do cerro da Tolosa.  
O glaciar rochoso da Tolosa inicia-se na área central no circo anteriormente ocupado pelo 
glaciar de Oro. Este é o circo glaciar mais bem definido da área em estudo. No vale da Tolosa parece 
existir aquilo que Benn e Evans (2010) designam por circos em escadaria, correspondendo a uma 
situação em que há dois ou mais circos que aparecem uns por cima dos outros. Se repararmos bem 
na imagem da fig. 135, é possível identificar o circo principal, onde hoje se desenvolve o glaciar 
rochoso da Tolosa, e depois dois circos em escadaria, correspondendo aos locais onde se encontram 
os glacierets do glaciar de Oro.  
 
Fig. 135: Circo do glaciar de Oro e do glaciar da Tolosa. 
 
1.1.3. Verrous (ferrolhos), ombilics (covões) e tarns 
Um verrou (ferrolho) é uma forma glaciar que corresponde a uma saliência rochosa no fundo 
do vale glaciar, resultando de uma maior resistência da rocha-mãe à erosão glaciar. O ombilic (covão) 
Glaciar rochoso fóssil da Tolosa 
Glaciar de Oro 
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opõe-se ao verrou, já que designa um alargamento e aprofundamento do fundo do vale e 
corresponde a depressões de escavamento subglaciar. O tarn é um pequeno lago glaciar de 
montanha. O tarn é formado quando o gelo derrete e a água se acumula nas áreas deprimidas. 
Geralmente, os tarns ocupam o fundo do circo glaciar após o recuo ou desaparecimento do glaciar, 
no entanto, podem aparecer tarns em situações em que as moreias bloqueiam a drenagem.  
Quando o glaciar começa a perder massa devido a um desequilíbrio no balanço de massa, o 
gelo começa a desaparecer e nas áreas deprimidas a água começa a acumular-se. Os ombilics 
constituem locais privilegiados para esta acumulação, já que correspondem a depressões formadas 
no fundo do vale, que permitem o desenvolvimento de lagos glaciares. Estes lagos são preenchidos 
gradualmente por sedimentos flúvio-lacustres e podem ser designados por tarns, embora apareçam 
fora do circo. Os tarns mantêm uma orientação concordante com o vale glaciar e após o 
desaparecimento da água transformam-se em área planas e áridas.  
No vale da Tolosa, onde termina o glaciar rochoso activo e começa o glaciar rochoso fóssil, 
existe uma saliência que é composta por material morénico mas que parece corresponder a um 
ressalto rochoso, e como tal, é o mais próximo que temos de um verrou ou ferrolho na área em 
estudo.  
Geralmente associados a uma barreira morénica ou a um verdadeiro ferrolho, aparecem os 
tarn no fundo do circo aquando do degelo glaciar. Estes lagos podem ser temporários ou manterem-
se durante dezenas ou centenas de anos, conforme as características litológicas e climáticas da 
região. Quando a água desaparece, os sedimentos permitem o aparecimento de vegetação rasteira e 
o recinto apresenta características distintas da área envolvente. Nos vales do glaciar do Cerro 
Mirador e do Horcones Inferior estas morfologias não são visíveis, uma vez que o glaciar ocupa toda 
a área de acumulação e estende-se em língua pelo vale.  
No vale da Tolosa existe uma área deprimida no final do glaciar rochoso fóssil. Nessa 
pequena área, a 3600 m, parece aparecer um tarn que terá água durante a parte do ano em que 
ocorre mais precipitação e ablação. No entanto, o degelo actual proveniente dos glaciares que 
existem a montante não é suficiente para alimentar este lago, fazendo com que ele, mesmo no 
Verão, fique periodicamente seco. No fundo desta depressão existem sedimentos finos e compactos. 
Os blocos morénicos deixados pelo glaciar actuam como um dique morénico e estendem-se vertente 
abaixo compondo a moreia da Tolosa (fig. 136 e 137).  
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Fig. 136: Tarn na depressão da Tolosa a 3600 m. Ao fundo o Cerro Almacenes.  
 
Fig. 137: Tarn na depressão da Tolosa a 3600 m. De frente o glaciar rochoso fóssil da Tolosa.  
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Na moreia de Confluência também existem alguns testemunhos do que parecem ser tarns 
resultantes do enrugar da moreia Hummock. Até há poucos anos atrás, em 200513, estas depressões 
estariam ocupados por água. Desde essa altura, a precipitação parece não ser suficiente para que 
exista aqui água. Estas formas serão analisadas mais detalhadamente no ponto correspondente à 
moreia de Confluência (fig. 138).   
a 
 b 
c d 
Fig. 138: Testemunhos de possíveis tarns que existiam na moreia de Confluência. a) e b) Vista panorâmica; c) A depressão 
mais a montante na moreia; d) Pormenor dos materiais no fundo da depressão. 
 
                                                             
13 Esta situação é visível nas imagens de satélite existentes até 2005. Daí para cá, as imagens de satélite mostram as 
depressões sem água.  
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Na moreia de Horcones existem várias depressões onde a reorganização das linhas de água 
permitiu o aparecimento de várias formas semelhantes a tarns, lagos fluvioglaciares que se 
individualizam perfeitamente na paisagem, como as lagoas Horcones e Espelho (fig. 139).   
 
Fig. 139: Lagoa de Horcones na moreia homónima. 
 
A escassez de formas de tipo verrous, ombilics e tarns deve-se ao facto da maioria das formas 
de circo glaciar ainda estarem preenchidas por gelo, especialmente glaciares rochosos ou cobertos. 
Nas áreas em que o gelo pleistocénico já fundiu, estas formas também não são visíveis. Isto prende-
se essencialmente com o facto de as formas já terem sido modificadas pela erosão fluvial ou pela 
dinâmica actual das vertentes. No entanto, não se poderá descartar a hipótese de, especialmente na 
área de Horcones, elas estarem colmatadas por depósitos morénicos que se estendem por áreas de 
baixo declive no sector de sopé da montanha. 
 
1.1.4. Horns e Arestas 
Os glaciares talham os vales escavando-os, deixando vertentes vigorosas e criando entre elas 
cristas sinuosas com picos aguçados que se assemelham a formas piramidais. Sendo assim, os horns 
resultam da acção de remoção de rocha provocada pelo gelo, especialmente em torno dos circos 
glaciares. No cerro Tolosa (5432 m) temos um horn bem definido, assim como no cerro Mirador 
(5511 m). O primeiro é talhado nos materiais da Formação de Juncal constituída por rochas 
vulcânicas e piroclásticas. O último é talhado em rochas da Formação de Los Palitos, como lutitos, 
calcários, gesso e arenitos.   
O próprio Aconcágua (6962 m) corresponde a um horn, rodeado por vários circos glaciares, a 
maioria fora da área em estudo. Este horn mantém-se na paisagem com o vigor actual pois é talhado 
em rochas da série vulcânica Farellones, a mais resistente à erosão (fig. 140). 
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Fig. 140: Horn no Cerro Aconcágua. 
 
As arestas, por sua vez, não se encontram rodeadas por circos glaciares, mas situam-se entre 
dois circos ou dois vales glaciares e podem prolongar-se por várias centenas de metros ao longo do 
vale quando existem dois glaciares paralelos. Toda a vertente da margem esquerda do vale do 
Horcones Inferior é ladeada por arestas fortemente recortadas por acção do gelo, mas actualmente 
ainda mais aguçadas pela crioclastia. Estas arestas dividem o vale do Horcones Inferior do vale a este 
(fora da área em estudo) e estão talhadas em rochas da Formação de Diamante, como 
conglomerados, arenitos e argilitos e rochas da Formação de Tordilho e Grupo de Mendoza, como 
arenitos vermelhos continentais, calcários e lutitos marinhos. Corresponde a uma aresta formada 
pelo cerro Almacenes Sul (4475 m), Almacenes (5250 m) e um outro, sem designação a 5250 m (fig. 
141). 
 Entre o vale da Tolosa e o vale de Cuevas existe uma aresta que se inicia no cerro Agua 
Salada (4455 m), seguindo pelo cerro Las Leñas (4074 m), cerro Tolosa (5432 m) e que parece 
prolongar-se para fora da área em estudo até ao cerro México (5083 m). Esta aresta é talhada em 
rochas da Formação de Tordilho e Grupo de Mendoza, como arenitos vermelhos continentais, 
calcários e lutitos marinhos. As duas arestas existentes na área correspondem às linhas utilizadas 
para demarcar a área em estudo.  
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Fig. 141: Aresta na vertente esquerda do vale do Horcones Inferior. 
 
Entre o cerro Mirador (5511 m), cerro Piramidal (5702 m) e o cerro Aconcágua (6962 m) 
existe também uma aresta bastante vigorosa que ainda se prolonga ligeiramente em direcção ao vale 
dos Relinchos. Tal como o cerro Aconcágua, é maioritariamente talhada em vulcanitos da série 
vulcânica Farellone.  
 
1.1.5. Rochas aborregadas (rochas moutonnées) e whalebacks 
As rochas aborregadas são lombas ou montes, de escala métrica ou decamétrica, 
assimétricos talhados na rocha-mãe, com evidências de erosão do gelo na face de montante, menos 
inclinada (stoss14) e acumulação de detritos na face abrupta (lee) (Benn e Evans, 2010). É comum 
apresentarem estrias na face stoss e faces polidas na face lee. Assim, estas rochas apresentam-se 
polidas pelo gelo no seu lado menos inclinado e fracturadas e estriadas no seu lado mais inclinado, 
exibindo faces abruptas e rugosas. Estas rochas podem variar muito o seu tamanho, desde um metro 
até centenas de metros de comprimento. Normalmente, o termo rocha aborregada utiliza-se para 
designar formas de erosão glaciar assimétricas, sendo que esses declives contrastantes também 
indicam a direcção do gelo (fig. 142). 
O aparecimento de rochas aborregadas em grande escala reflecte a distribuição das pressões 
aplicadas pelo glaciar na rocha-mãe e permite definir um padrão. Na face stoss da rocha a pressão é 
                                                             
14 Os termos stoss e lee poderiam ser traduzidos por barlaglaciar e sotaglaciar, respectivamente, mas neste trabalho optou-
se pela terminologia anglo-saxónica.  
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maior que a média e as partículas existentes no gelo basal são transportadas para cima, aumentando 
a eficiência da abrasão. Na face lee, a pressão é menor do que o normal, favorecendo a formação de 
cavidades e fazendo diminuir a abrasão. No entanto, a presença de cavidades na face lee promove a 
propagação de fendas e fracturas na rocha para montante da cavidade, particularmente sob pressão 
de água. A fracturação de rochas, resultante do atrito, é o processo mais importante na erosão 
destas formas apresentando uma importância superior à da abrasão (Benn e Evans, 2010).  
 
Fig. 142: Erosão das roches mountonnés num plano (a) num perfil (b) e em modelo estereográfico (c) proposto por Chorley, 
1984, com base em Rattas e Seppala (1981). 
Fonte: Benn e Evans (2010) – Glaciers & glaciation, Second Edition, Hodder Eucation, Londres. 
 
Na área em estudo são muito poucas as rochas aborregadas existentes. No vale actualmente 
ocupado pelo glaciar não existem e só aparecem formas que se assemelham a rochas aborregadas 
quando o glaciar termina. No entanto, não são verdadeiras rochas aborregadas já que se encontram 
misturadas na moreia de Confluência e no fundo do vale da ribeira de Horcones Inferior e do rio 
Horcones. À medida que descemos o vale estas rochas são mais frequentes, embora sempre de 
dimensão muito modesta e nunca é possível afirmar a 100% que estão integradas na rocha-mãe. Isto 
acontece porque os vales estão preenchidos por depósitos fluvioglaciares, muitas das vezes 
mesclados e/ou sobrepostos por material detrítico periglaciar proveniente da vertente e do 
desmantelar das moreias. Se o ambiente actual fosse diferente, com certeza seria possível observar 
rochas aborregadas ao longo do vale do rio Horcones e/ou na planície aluvial que se forma nas 
imediações da ponte do rio Horcones.  
Alguns autores (Roberts e Long, 2005) apontam a génese de formação destas rochas para 
circunstâncias de gelo muito fino durante processos de deglaciação. Mais uma vez, a inexistência de 
verdadeiras rochas aborregadas na área pode indicar que este glaciar nunca experimentou um 
retrocesso significativo ou mesmo um desaparecimento no Quarternário. Será, muito 
provavelmente, um glaciar herdado do último período frio (10 000 anos) que se terá conservado 
devido à exposição sul na vertente da montanha mais alta dos Andes. Há mesmo autores (Lidmar-
Bergström, 1998, Lindstrom, 1988 e Patterson e Boerboom, 1999) que vão mais longe e apontam 
estas rochas como resultado de um clima pré-glaciar e que terão sido erodidas posteriormente pelos 
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glaciares. Sendo assim, estas rochas serão formas prematuras de erosão glaciar cujo prolongar de 
uma glaciação poderia alterar as faces da rocha, especialmente a face lee.  
A diferença fundamental entre uma rocha aborregada e uma whalebacks é que nesta última 
a face lee não é observada. A falta de fendas na face lee da rocha de um whaleback pode ser 
atribuída à litologia da rocha, à espessura do gelo e à velocidade de movimento do gelo (Sugden, 
1977). Destas razões potenciais, e devido à ausência de extracção de rochas, a espessura do gelo é a 
teoria mais aceite. A teoria predominante sugere que, uma vez que a espessura do gelo é no mínimo 
de 1 ou 2 quilómetros, a face erodida não vai exibir sinais de arrancamento de rocha e, portanto, isso 
será uma whaleback. Se a espessura do gelo não é tão grande (inferior a 1-2 km), então ocorre 
extracção de rocha e pode ocorrer uma rocha aborregada (Benn e Evans, 1998). A chave parece estar 
no facto da pressão não permitir a formação de cavidades, logo, a extracção de rocha não é 
observada. Formas que são referidas como drumlins são whalebacks, onde uma pequena cavidade se 
formou, mas que não arrancou material (Benn e Evans, 1998).      
Na área em estudo, tal como já foi referido, não é possível confirmar o afloramento da rocha-
mãe e, como tal, não são visíveis whalebacks. A cobertura detrítica nas vertentes, e inclusive no 
fundo dos vales junto ao leito dos rios e ribeiras, não permite observar este tipo de formas. Os 
sedimentos glaciares, fluvioglaciares, e essencialmente os periglaciares, são tão numerosos, extensos 
e espessos, que colmatam completamente a base das vertentes e o fundo dos vales.  
 
1.2. Micro formas  
A superfície rochosa erodida pelo glaciar conserva algumas características de escala micro e 
macroscópica, tais como estrias, marcas de fracturação, formas geométricas em miniaturas, etc. A 
natureza litológica do material rochoso permite diferentes graus de preservação ao longo dos 
tempos, mas frequentemente conservam-se durante algum tempo. Nas formações de pequena 
escala incluem-se formas centimétricas e métricas exibidas nas rochas resultantes da erosão glaciar, 
nomeadamente marcas superficiais como estrias, sulcos produzidos pelo atrito, formas escavadas e 
fracturadas e p-formas. Estas formas resultam do movimento do glaciar no vale, bem como de 
movimentos endoglaciares e de degelo.  
 
1.2.1. Estrias e rochas polidas 
As estrias não são mais do que riscos na rocha ou na superfície de blocos típicos da erosão 
glaciar. Estas estrias são resultado da abrasão subglaciar. A abrasão consiste na forma como a 
superfície das rochas responde ao movimento do glaciar. As formas mais típicas são as estrias e o 
polimento, onde as pequenas protuberâncias vão sendo eliminadas. As estrias ocorrem quando 
blocos, clastos e areias vão sendo arrastados contra a rocha-mãe ou outros blocos criando sulcos. À 
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medida que o glaciar se move, os detritos vão deixando marcas da sua passagem sobre as 
superfícies.  
O polimento das rochas é outra forma de abrasão bastante típica dos ambientes glaciares. 
Consiste no amaciar ou alisar da superfície da rocha removendo as protuberâncias litológicas ou 
produzidas pelo contacto com outras rochas e gelo. É muito comum as duas formas associadas, 
rochas polidas que exibem estrias, já que à medida que é feito o polimento da rocha, clastos e areias 
podem produzir estrias. Sendo assim, estrias e rochas polidas são formas complementares do mesmo 
processo.  
Segundo Benn e Evans (2010), durante o processo de estriação são criadas um número 
elevado de partículas de pequena dimensão e tendem a acumular-se junto das partes ásperas dos 
clastos estriados. Se este material não for removido pela água ou gelo, ele tenderá a aumentar a área 
efectiva de contacto entre o clasto e a rocha, reduzindo a fricção e a eficiência do processo de 
estriação. A olho nu, as estrias nas rochas parecem ter uma direcção preferencial. No entanto, 
quando vistas ao microscópio, podemos ver que isso nem sempre corresponde à realidade. A maioria 
das vezes há uma direcção predominante mas, segundo Benn e Evans (2010), muitas vezes as estrias 
exibem padrões desorganizados e complexos.  
Existem algumas rochas estriadas no vale do Horcones Inferior e no vale do Horcones, 
inclusive até próximo de Puente del Inca, já no vale do rio Cuevas. No entanto, estas formas são 
menos frequentes do que à partida seria de supor. As rochas estriadas tendem a ser menos 
abundantes à medida que se desce no vale e as estrias também mais estreitas. Raramente os blocos 
encontrados apresentam uma direcção predominante nas estrias. Estas apresentam, na 
generalidade, padrões complexos e desordenados com várias direcções, pois estão em blocos que, 
também eles se deslocam no glaciar. Sendo assim, as estrias resultam de diversas fases ou 
momentos de criação. Estes blocos estriados são mais abundantes na parte cimeira do glaciar, nas 
imediações do mirador da face sul do Aconcágua e depois na parte terminal do glaciar (fig. 143).  
   
Fig. 143: Rochas estriadas e polidas.  
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Nas proximidades do mirador da parede sul, estendem-se ao longo de várias centenas de 
metros, desde os 4100 m até aos 4000 m de altitude. Aí, as estrias são mais profundas e tendem a 
desenhar uma linha mais longa, às vezes superior a um metro, apresentando um padrão mais 
direccionado. São paralelas entre si e ao movimento actual do glaciar. No entanto, ocasionalmente 
também aparecem blocos com padrões de estriamento distintos, mas menos profundos. Estes 
podem corresponder a mudanças na direcção do gelo (o que parece pouco provável), a episódios 
glaciares distintos ou a uma movimentação do bloco em relação ao glaciar.  
 
Fig. 144: Bloco polido e estriado na moreia mediana de Confluência. 
 
Na parte terminal do glaciar, entre os 3300 m e os 3550 m, as rochas estriadas voltam a 
aparecer. Aí, aparecem tanto na margem direita como esquerda, nos blocos que compõem a moreia 
de Confluência, principalmente perto das ribeiras (fig. 144 e 145). Próximo da ponte que atravessa a 
ribeira de Horcones Inferior, no trilho que vai para Plaza de Mulas, existe um bloco de grandes 
dimensões cravado de estrias e sulcos. O bloco encontra-se à cota de 3350 m e apresenta cerca de 8 
m de comprimento por 6 m de largura e altura. Exibe estrias e sulcos numa das suas faces 
impecavelmente polida. Esta face encontra-se voltada para a moreia, orientada para NO e do lado 
oposto da ribeira. No entanto, um pouco mais a cima, na mesma vertente, aparecem outros blocos 
exibindo estrias. Parecem localizar-se numa moreia mediana, que resultaria da junção do glaciar 
Horcones Inferior e Horcones Superior. Estes blocos apresentam padrões de estriamento complexos 
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e desorganizados e não existe uma direcção predominante. Ao que parece, terão sido sujeitos a 
fortes pressões e podem resultar do contacto dos dois glaciares na área da moreia mediana. 
   
Fig. 145: Blocos com faces estriadas e polidas na moreia de Confluência, ou nas proximidades. 
 
Na pequena planície fluvioglaciar que se forma na confluência da ribeira de Horcones com a 
ribeira de Durazno voltam a aparecer rochas estriadas e polidas. Embora sejam pouco frequentes, 
exibem sulcos menos profundos do que as que se encontram a montante mas já bastante erodidos e 
meteorizados. As estrias tendem a desaparecer muito rapidamente já que as formações locais são 
brandas e encontram-se bastante meteorizadas.   
 
1.2.2. P-formas 
As designadas p-formas são um termo criado por Dahl (1965) para designar formas e 
depressões macias erodidas na rocha-mãe. O termo p estaria relacionado com a plasticidade que 
aparentemente era responsável pelo moldar das formas. Kor et al. (1991) introduziram um termo 
alternativo, mas que designa a mesma tipologia, as s-formas ou formas esculpidas. As p-formas ou s-
formas correspondem a formas talhadas por uma variedade de processos glaciares e fluviais. As p-
formas exibem uma variedade grande de formas e tamanhos e Benn e Evans (2010) classificam-nas 
em três grandes tipos, de acordo com a sua posição em relação ao gelo (paralelas ou transversais), 
ou sem direcção aparente (quadro XII). As p-formas transversais correspondem para muitos autores 
a chattermarks, no entanto, dentro das p-formas transversais aparecem algumas formas não 
contempladas nas chattermarks.  
Na área em estudo é muito difícil observar estas formas, face à dificuldade em observar a 
rocha-mãe, consequência do grande acarreio detrítico provocado pela intensa actividade periglaciar, 
tectónica e declives, mesmo nos locais deglaciados. O predomínio de rochas locais brandas nas áreas 
deglaciadas leva rapidamente à degradação das pequenas formas. Esta situação também explica o 
facto de serem observadas menos p-formas do que seria expectável para uma área deglaciada 
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recentemente. Por tudo isso, apenas podem ser observadas formas semelhantes às representadas 
no quadro XII em blocos, mas não deixam ter certezas acerca do sentido do movimento do gelo.  
 
Quadro XII: Tipologia das P-formas15 
Formas 
transversais 
 
Muschelbrüche 
Forma em concha de mexilhão, com arestas vivas convexo-
ascendentes e as margens descendentes indistintas. 
Estas formas já foram interpretadas como cicatrizes deixadas 
pela remoção de fragmentos de rocha extraída. 
 
Sichelwannen Depressão em forma de foice, muitas vezes com estrias, em que 
as saliências apontam para jusante do glaciar. 
 
Forma em vírgula 
São formas similares às Sichelwannen, mas em que uma das 
saliências desapareceu ou está menos desenvolvida do que a 
outra.  
Depressão 
transversal 
Depressões alongadas com alguma profundidade, com 
declividade acima de fluxo planar e uma inclinação mais suave 
descendente, que é geralmente em forma de concha de vieira. 
 
Formas 
longitudinais 
Flautas de eixo 
(simdle flutes) 
Depressão em eixo, onde um ponto final está orientado para 
montante do movimento do glaciar. A forma expande-se para 
jusante, na parte terminal, com uma forma distinta e 
arredondada (eixo fechado) ou rampa suave e gradual (eixo 
aberto).  
Cavettos 
Canais cortados e curvilíneos erodidos de forma íngreme e 
vertical na face da rocha. Podem conter estrias e formas em 
crescente.  
Sulcos (furrows) 
Sulcos alongados, paralelos ao fluxo que podem ser direitos, 
curvos ou sinuosos em formas planas. Podem ter pequenas p-
formas ou estrias tanto no fundo como nas paredes. 
 
Formas sem 
direcção 
Superfícies 
onduladas 
Ondulações de baixa amplitude encontradas nas faces lee da 
rocha-mãe. 
 
Marmitas e 
buracos (pothole) 
Formas semi-circulares, depressões profundas que podem ir 
dos poucos centímetros a vários metros. 
 
 
O aparecimento das p-formas nas rochas está relacionado com diferentes processos, desde a 
erosão basal do gelo glaciar, a existência de um till saturado entre o gelo basal e a rocha-mãe, a alta 
pressão do degelo subglaciar e misturas de gelo e água. A maioria das p-formas é o resultado da 
pressão do gelo e erosão subglaciar. Por exemplo, as marmitas e buracos produzidos pela erosão 
glaciar são em tudo semelhantes àqueles produzidos pela erosão fluvial subaérea. No entanto, 
alguns destes buracos e marmitas parecem estar relacionados com uma posição no glaciar, 
                                                             
15 Classificação das p-formas adaptado da proposta de Kor et al. (1991) e Benn e Evans (2010). 
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correspondendo à base de um moulin. Para alguns autores, as p-formas são todas erodidas por fluxos 
de degelo.  
As marcas de fracturação e pedaços quebrados na rocha-mãe representam a extracção de 
pedaços de rocha durante o atrito subglaciar. A fracturação de fragmentos rochosos, com dimensões 
superiores a 1 cm, ocorre num processo muito semelhante ao da abrasão. O aumento das tensões 
produzidas pelos clastos sobre a rocha-mãe provoca o aparecimento de sulcos na rocha que podem 
evoluir para padrões isolados. Estas tensões podem provocar degraus nas rochas e posterior 
evolução para formas-lee devido à pressão da água. A pressão da água e do gelo sobre a rocha vai 
produzir uma série de formas que indicam a direcção do movimento glaciar. Se as cavidades 
produzidas estiverem conectadas com o degelo basal podem ocorrer variações diurnas significativas 
provocadas pela ablação do glaciar (Benn e Evans, 2010). As fracturas e pedaços de rocha arrancadas 
à rocha-mãe são conhecidos como chattermarks (bibliografia anglo-saxónica), marcas em crescente 
escavadas ou fracturadas (sichelbruche ou parabelrisse), fracturas concoidais (muschelbrüche) e 
fracturas em forma de meia-lua. Sendo assim, as chattermarks consistem em formas em crescente, 
talhadas na rocha, geralmente com poucos centímetros, em que os seus lados abertos ou côncavos 
estão voltados para baixo na direcção do gelo. Estas marcas geralmente ocorrem como uma série de 
fracturas espaçadas e aninhadas umas dentro das outras, resultantes de eventos de fractura 
repetidos, eventualmente em associação com o movimento "stick-slip" predominante do gelo. O 
espaço entre as marcas em crescente normalmente indica consistência, sugerindo que os eventos de 
fracturação ocorreram em intervalos regulares, possivelmente em associação com variações diurnas 
de pressão da água subglaciar. Há no entanto marcas em crescente que podem medir mais de um 
metro. As formas em crescente e em meia-lua são semelhantes, com excepção que as suas faces 
abruptas, situadas a jusante em relação ao movimento do gelo, estão situadas em locais opostos da 
forma: nas formas em crescente esta face encontra-se no círculo exterior (face côncava, em relação 
ao movimento), enquanto nas formas em meia-lua a face abrupta corresponde à face interior da 
forma (face convexa). As fracturas concoidais são produzidas quando o plano de fractura é côncavo, 
sendo que a forma final nos diz muito pouco sobre a direcção do gelo. Enquanto as faces abruptas 
das fracturas, que normalmente apontam para a parte de cima do glaciar, aparecem isoladas, as 
saliências que apontam para a parte inferior tendem a aparecer em série. Sendo assim, quando 
aparecem em série podem constituir um indicador da direcção do gelo.    
Aparentemente, as formas que foram observadas no terreno parecem ter essa génese e 
corroborar as teorias de Shaw (1994), Kor et al. (1991) e Bradwell (2005 e 2008). De acordo com 
estes autores, as formas de tipo-p podem formar-se por uma grande diversidade de processos, quer 
glaciares, quer fluviais. No entanto, destacam uma génese glaciar, associada ao escoamento 
fluvioglaciário e elevadas pressões do gelo. Parece ainda existir uma relação intensa com a presença 
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de detritos misturados na água de forma a tornar estas formas mais ou menos vigorosas. Não 
podemos negligenciar o facto de algumas p-formas encontradas apresentarem, na mesma face, p-
formas e estrias. Isto significa que água e gelo actuaram ao mesmo tempo sobre a face da rocha. Os 
processos erosivos são contemporâneos e, de acordo com a posição da rocha no ambiente 
subglaciar, as formas produzidas na sua face podem ser distintas.  
 
Fig. 146: Possíveis Chattermarks em blocos encontrados a jusante da frente do glaciar Horcones Inferior. 
 
As chattermarks são bastante difíceis de observar na área em estudo. Esta situação é 
facilmente explicável pela intensa actividade periglaciar nas vertentes e nas rochas que rapidamente 
levam ao desaparecimento de microformas glaciares. No entanto, na frente do glaciar Horcones 
Inferior, foi possível identificar alguns blocos que apresentam possíveis chattermarks (fig. 146).  
Existem algumas formas semelhantes às flauta de eixo. Constituem depressões em eixo, 
onde um ponto final está orientado para montante do movimento do glaciar. A forma expande-se 
para jusante, na parte terminal, com uma forma distinta e arredondada (eixo fechado) ou rampa 
suave e gradual (eixo aberto) (fig. 147). As formas identificadas na área em estudo já estão 
deslocadas do seu local original e constituíam blocos que foram arrancados à rocha-mãe.  
Foram identificadas algumas rochas com p-formas transversais, mas levantam muitas 
dúvidas se corresponderão a Muschelbrüche, formas em concha de mexilhão, com arestas vivas 
convexo-ascendentes e margens descendentes indistintas. Estas formas já foram interpretadas como 
cicatrizes deixadas pela remoção de fragmentos de rocha extraída. P-formas transversais de tipo 
Sichelwannen e em forma de vírgula não foram encontradas na área em estudo. Foram identificadas 
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algumas formas que se assemelham a depressões transversais mas, mais uma vez, a sua génese deixa 
muitas dúvidas. 
 
Fig. 147: Possível p-forma de tipo flauta de eixo (simdle flutes). 
 
Existem algumas formas longitudinais, no entanto, as formas de tipo cavetto encontradas, 
mais uma vez, levantam sérias dúvidas. As formas correspondem a canais cortados e curvilíneos 
erodidos de forma íngreme e vertical na face da rocha, mas a sua génese não é muito clara. Como 
não contêm estrias e formas em crescente no seu interior, optou-se por não as considerar. No 
entanto, no que concerne às formas longitudinais é possível observar vários sulcos alongados, 
paralelos ao fluxo que podem ser direitos, curvos ou sinuosos em formas planas. Podem ter 
pequenas p-formas ou estrias tanto no fundo como nas paredes (fig. 148 e fig. 149). 
Foram ainda identificadas várias formas sem direcção, nomeadamente marmitas e buracos 
(potholes) algumas sugerem ser potholes mas com actual ligação já a um ambiente fluvioglaciar (fig. 
247) pelo que serão analizadas posteriormente. Estas formas semicirculares correspondem a 
depressões que podem ir dos poucos centímetros a cerca de um metro. Todos aqueles que foram 
observados são de dimensões decimétricas, raramente alcançando mais de 60 centímetros de 
diâmetro. Foram identificados vários exemplares ao longo do vale de Horcones Inferior e do 
Horcones. Há alguns casos interessantes, identificados em blocos erráticos ao longo do vale da 
ribeira de Horcones Inferior, que indicam que os blocos foram mexidos.  
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Fig. 148: Possíveis p-formas de tipo sulcos. 
 
 
Fig. 149: Possíveis P-formas no vale de Horcones. 
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Não foram ainda encontradas superfícies onduladas que correspondem a ondulações de 
baixa amplitude encontradas nas faces lee da rocha-mãe. Nos casos identificados estas formas foram 
observadas em blocos arrancados à rocha-mãe.  
Em suma, apesar de muitas das formas típicas da morfologia glaciar estarem mascaradas 
pelo ambiente paraglaciar e periglaciar actual, ainda são visíveis algumas formas especialmente no 
vale do Horcones Inferior onde o glaciar ainda ocupa uma área significativa do vale e a deglaciação é 
mais recente. 
 
Fig. 150: Superfícies onduladas na face de blocos mobilizados pelo gelo. De notar que neste bloco aparecem também 
formas transversais e longitudinais.  
 
Tentativa de síntese 
Apesar do vale do Horcones Inferior não apresentar uma grande riqueza de macro formas de 
erosão glaciar, existem algumas formas dignas de registo, assim como alguma diversidade 
morfológica (fig. 151). O vale do Horcones Inferior ainda conserva uma forma em U, apesar da 
regularização das vertentes associada à actividade periglaciar, mas no vale de Horcones, a actividade 
paraglaciar já regularizou as vertentes. Preservam-se ainda alguns vales suspensos correspondentes 
a glaciares tributários, nomeadamente no vale da Tolosa e de Las Leñas. Apesar de não existirem 
verdadeiros glaciares de circo, existem algumas áreas de acumulação glaciar que apresentam forma 
de circo, embora ainda preenchido pelo glaciar com língua, como é o caso dos circos do glaciar 
Mirador ou da Tolosa. Neste último vale, aparecem inclusive circos em escadaria. Como a rocha-mãe 
não aflora, é impossível identificar verrous e ombilics. Pela mesma razão, não existem verdadeiras 
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rochas aborregadas. Existem, contudo, algumas depressões semelhantes a tarns associados a diques 
morénicos, como é o caso do vale da Tolosa, ou associados a moreias hummock, como em 
Confluência ou Horcones.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 151: Modelado glaciar da área em estudo. 
 
O Cerro Aconcágua constitui um exemplo extraordinário de um horn, assim como o Cerro 
Mirador ou o Cerro da Tolosa. Existem três arestas dignas de registo, quer pela sua imponência 
morfológica, como pela altitude que assumem. Uma corresponde à aresta formada pelo cerro 
Almacenes Sul (4475 m), Almacenes (5250 m) e um outro sem designação a 5250 m, que divide o 
vale do Horcones Inferior do vale a Este. Outra divide o vale da Tolosa do vale de Cuevas e inclui o 
Cerro Agua Salada (4455 m), seguindo pelo Cerro Las Leñas (4074 m), Cerro Tolosa (5432 m) e que 
parece prolongar-se para fora da área em estudo até ao cerro México (5083 m). Uma outra que 
individualiza o vale de Horcones Inferior, é formada pelo cerro Aconcágua (6962 m), cerro Piramidal 
(5702 m) e cerro Mirador (5511 m). 
Na área em estudo, as microformas de origem glaciar são escassas já que a natureza 
litológica das rochas faz com que as estrias e os sulcos desapareçam rapidamente. Por outro lado, as 
Aresta 
Circo 
Vale suspenso 
Vale glaciar 
Tarn 
Arestas 
Horn 
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rochas que preservaram estas formas de pormenor estarão na rocha-mãe que, como foi referido, 
não é visível, já que se encontra tapada por detritos glaciares, fluvioglaciares e periglaciares. No 
entanto, identificaram-se algumas rochas polidas, estrias e sulcos, assim como possíveis p-formas, 
nomeadamente chattermarks, flauta de eixo, superfícies onduladas e potholes.  
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2. TRANSPORTE E FORMAS E DEPÓSITOS DE ACUMULAÇÃO   
As formas de acumulação glaciares constituem a melhor evidência da dinâmica glaciar. 
Compreender as formas de acumulação e os depósitos glaciares permite resolver a maioria dos 
problemas da geomorfologia glaciar. No entanto, esta situação raramente acontece e está sempre 
envolta em argumentação e controvérsia. A diversidade e complexidade de sedimentos que os 
glaciares depositam é tal que muitas vezes torna-se difícil encontrar padrões.  
A área em estudo está completamente preenchida por sedimentos de origem glaciar, 
fluvioglaciares, periglaciar ou paraglaciar. Neste capítulo iremos debruçar-nos sobre formas e 
sedimentos glaciares. Os restantes serão objecto de estudo no capítulo seguinte. No vale do 
Horcones Inferior, o ambiente periglaciar e paraglaciar, apesar de bastante intenso, ainda permite 
distinguir as formas de acumulação proveniente das glaciações holocénicas, e mais abaixo, no vale de 
Horcones e de Cuevas, glaciações pleistocénicas. 
 
2.1. Clarificação de conceitos e processos 
O movimento dos glaciares nas montanhas produz uma morfologia característica resultado 
do processo erosivo. Durante o seu movimento, o glaciar arranca material rochoso, no fundo e nas 
paredes do vale, transportando-o e soltando-o de forma supraglaciar, subglaciar e endoglaciar. 
Produz-se ainda uma abrasão significativa na base, onde os sedimentos transportados funcionam 
como uma lixa e originam rochas estriadas e sedimentos muito finos. As estrias possibilitam 
identificar posteriormente a direcção do movimento glaciar, tal como vimos no ponto anterior.   
 
Fig. 152: Erosão dos glaciares associada ao seu movimento. 
Fonte: Monroe e Wicander (2009) – The Changing Earth: Exploring Geology and Evolution, 5th edition, Canadá. 
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Os detritos supraglaciares podem derivar também das zonas subglaciares, sendo carreados 
para cima através de planos de cisalhamento formados por esforços compressivos nas margens 
estagnadas de glaciares. Por estar em contacto directo com o substrato, a zona subglaciar é a que 
transporta maior quantidade de material. Não há selecção granulométrica nem mineralógica durante 
o transporte, pelo que os clastos se irão apresentar facetados, estriados e polidos. 
Paralelamente ao movimento basal do glaciar ocorre um movimento superficial que 
transporta os materiais rochosos erodidos para a frente da massa de gelo. As formas que traduzem o 
transporte e que resultam da acumulação destes materiais, característicos dos ambientes glaciares, 
designam-se por moreias. As moreias correspondem assim a cristas de detritos cascalhentos 
construídos pelo glaciar, podendo ser compostos por tills ou uma mistura de till e detritos 
fluvioglaciares. Segundo Sharp (1988), as moreias podem incluir tanto detritos glaciares, como 
detritos fluvioglaciares e glaciolacustres. 
 
Fig. 153: Corte esquemático de algumas formas típicas dos glaciares. 
Fonte: Monroe e Wicander (2009) – The Changing Earth: Exploring Geology and Evolution, 5th edition, Canadá. 
 
2.1.1. Moreias 
Com base nos estudos sistemáticos realizados por Sharp (1988), Summerfiled (1991) e Benn 
e Evans (1998 e 2010) optou-se por distinguir as moreias na área em estudo de acordo com o local 
onde o till é depositado relativamente ao glaciar. No entanto, uma vez que a dinâmica glaciar é 
determinante no tipo de moreias existente, optou-se por criar uma tipologia mais ampla (quadro XIII) 
que passará a ser enunciada de seguida. 
 
 
 
Moreia 
mediana Crevasses 
Moreia 
lateral 
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Quadro XIII: Classificação dos principais tipos de moreias 
 
Moreias formadas marginalmente 
ao gelo 
 
Moreias supraglaciares 
Moreias 
subglaciares 
Moreias de 
descarga (dump 
moraines) 
Moreias de 
pressão (push 
moraines) 
Moreias 
frontais  
Moreias 
laterais  
Moreias 
medianas 
Moreias 
hummock 
Cristas 
Compósitas 
Moreias de fundo 
 
Convém, no entanto salientar que as moreias actuais do glaciar Horcones Inferior, e que serão 
abordadas um pouco mais à frente, estão relacionadas com o transporte activo do glaciar e são 
distintas das moreias de acumulação em áreas deglaciadas.  
 
Moreias formadas marginalmente ao gelo de acordo com o processo associado à sua génese: 
Moreias de descarga (dump moraines) – Correspondem a cristas deixadas pelos glaciares de 
vale, consistindo em material endo e supraglacial que, após a fusão, flui ao longo de uma margem de 
gelo estacionária (Boulton e Eyles, 1979; Krüger et al., 2002). As moreias de descarga consistem em 
material de granulação grossa, passivamente transportado, embora partes dos detritos podem ter 
experimentado um transporte subglacial antes da descarga na margem de gelo (Boulton e Eyles, 
1979; Benn e Ballantyne, 1994). O tamanho das moreias de descarga depende da duração da 
estagnação da glaciar e do fluxo de detritos (Benn e Evans, 1998; Spedding e Evans, 2002). Em 
ambientes alpinos e com glaciares cobertos de escombros, o fluxo de detritos é alto, e moreias de 
descarga frontal podem alcançar alturas consideráveis. A moreia de descarga em frente a Kvíarjökull, 
na Islândia, por exemplo, tem mais do que 100 m altura (Spedding e Evans, 2002; Iturrizaga, 2008).  
Moreias de pressão (push moraines) – Correspondem a moreias empurradas e pressionadas 
pelo glaciar quando este regista um recuo e um avanço, empurrando os sedimentos glaciares e 
empilhando-os à sua frente. A moreia de pressão tem competência para empurrar os sedimentos de 
tal forma que os pode elevar na topografia (Sharp, 1988). Vieira (2004), aquando do estudo da 
geomorfologia glaciar da Serra da Estrela, traduziu o termo push moraine por moreias de empurrão.   
 
Moreias supraglaciares: 
As moreias supraglaciares podem corresponder a moreias de transporte, ainda que possam 
passar a moreias de acumulação quando o glaciar desaparece. 
Moreias frontais (end moraines) – Corresponde a uma crista convexa no vale, formada por 
material arrastado pelo glaciar na sua zona frontal e que é acumulado na sua frente. As moreias 
frontais podem ser terminais ou moreias de retrocesso. 
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- Moreias terminais (terminal moraines) – Quando o glaciar recua, deixa uma 
moreia que marca o alcance máximo do avanço do glaciar. Este depósito pode funcionar 
como uma barragem e formar um lago onde se acumula a água do degelo, 
especialmente nos glaciares de vale. A moreia terminal marca o limite máximo de 
expansão do glaciar. 
- Moreias de retrocesso (recessional moraines) – As moreias de retrocesso 
correspondem a cristas que se formaram aquando do recuo do glaciar da sua posição 
terminal. Estas moreias muitas vezes são interrompidas por avanços, estagnações e 
recuos do glaciar. A cada momento que o glaciar estabiliza a sua posição fica marcada 
pela construção de uma moreia frontal secundária, designada de retrocesso (Sharp, 
1988). A dimensão destas moreias é proporcional ao tempo de estabilização da frente 
do glaciar no vale.  
Moreias laterais (lateral moraines) – Corresponde a cristas deixadas pelos glaciares nas 
margens do vale. As moreias laterais formam-se nos flancos do glaciar, na contiguidade das 
vertentes. Incorporam material que sofreu abrasão ou que foi fragmentado pelos ciclos de gelo e 
degelo da água ou material detrítico proveniente das vertentes. Nos glaciares activos, as moreias 
laterais são facilmente identificáveis formando uma faixa de material escuro, separada por uma área 
de contacto, onde o gelo glaciar e a moreia comunicam. 
Moreias latero-frontais - As moreias frontais assentam geralmente no fundo do vale e 
estendem-se por distâncias curtas na parte lateral do vale. As moreias laterais, por sua vez, assentam 
nas vertentes do vale. Uma moreia frontal tende a unir-se lateralmente às moreias laterais do glaciar, 
sendo em alguns casos difícil distinguir o final de umas e o início das outras. Assim, o termo moreia 
latero-frontal designa a secção da moreia que incorpora características de moreia frontal e lateral 
simultaneamente.    
Moreias medianas – As moreias medianas são cristas de detritos paralelos ao fluxo de gelo 
na superfície dos glaciares, resultante da confluência de duas moreias laterais de outros glaciares, e 
resultam do transporte glaciar. As moreias medianas são a expressão na superfície de septos de 
detritos endoglaciares (Hambrey et al., 1999). Os detritos das moreias medianas contêm 
essencialmente material supraglaciar, angular e com granulometria de grande dimensão. Podem, no 
entanto, também conter material de endo e subglaciar.   
Moreias hummock 16– Corresponde a uma paisagem glaciar caótica composta por várias 
cristas morénicas individuais (hummock), sem orientação preferencial ou organização de formas de 
relevo, tamanho, espaçamento ou inclinação. Hummocks individuais podem apresentar poucos 
                                                             
16
 O termos moreia hummock poderia ser traduzido por moreia monticulada, mas neste trabalho optou-se pela 
terminologia anglo-saxónica. 
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metros de diâmetro (como mostram, por exemplo, Spedding e Evans, 2002) ou várias centenas de 
metros (como demonstrado por Johnson e Clayton, 2003). Segundo Clayton et al. (2008) e Krüger et 
al. (2010), formas de relevo, tais como kames e eskers, são características de deposição associadas a 
moreias hummock.  
Cristas Compósitas ou moreias bloco-empurrão (Composite Ridges) – Correspondem a 
formas de glaciotectónica e são compostos por várias fatias de impulsão e estratos retorcidos, às 
vezes até da rocha-mãe, produzidos por compressão. As Cristas Compósitas são o produto da glacio-
tectónica e como tal marcam as posições da estagnação e avanço do glaciar, inclusive eventos surge 
(Benn e Evans, 2010). As moreias bloco-empurrão (Composite Ridges) distinguem-se das moreias de 
pressão pois resultam de vários avanços que levam à formação de várias cristas.  
 
Moreias subglaciares: 
Moreias de fundo (Ground morraine) – Corresponde ao material resultante do efeito 
abrasivo do glaciar no contacto com a rocha-mãe do leito glaciar. Estas moreias resultam do desgaste 
da rocha mãe e do material supraglaciar e endoglaciar que, através de crevasses, moullins ou 
termocarsos, conseguem incorporar os detritos subglaciares. A moreia de fundo é transportada 
debaixo do glaciar e causa profunda erosão no vale. A sua espessura é muito variada, podendo ser 
fina e incorporando afloramentos rochosos no fundo, ou espessa, permitindo cobrir completamente 
a rocha-mãe. As moreias de fundo são compostas fundamentalmente por tills de alojamento e de 
fusão. Sharp (1988) inclui as moreias em crista (flute moraines ou ridged moraines) e os drumlins nas 
moreias de fundo. As primeiras não existem na área em estudo, já que são típicas de campos de gelo, 
pelo que se optou por não as incluir nesta tipologia.  
Quanto aos drumlins, estes são formas de acumulação glaciares que resultam da presença de 
gelo glaciar sobre uma grande área de solo. A sua forma característica é suavemente arredondada e 
convexa, assemelhando-se a uma colher invertida com o lado convexo para cima, uma espécie de 
colina alongada. O drumlin tem uma extremidade abrupta e outra cónica, o que por sua vez, ajuda a 
indicar a direcção do movimento do gelo glaciar, já que a parte abrupta indica a área a montante, 
enquanto o lado menos inclinado indica a parte jusante do glaciar. Esta forma é paralela à direcção 
do movimento e a face menos inclinada indica o seu sentido. Segundo alguns autores, tal como 
Gravenor (1953), os drumlins normalmente aparecem em campos mais amplos do que as moreias e 
raramente ocorrem isoladamente. Os drumlins apresentam um núcleo interior que pode ser 
constituído por rocha ou pela moreia. A origem desta forma de acumulação glaciar é ainda pouco 
consensual. A hipótese mais credível é a de que os drumlins se terão formado sob temperate 
glaciers, aquando da existência de água na sua base. Outra hipótese propõe que estes são formados 
por erosão glaciar de uma acumulação anterior de till na moreia. Segundo Gravenor (1953), os 
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sedimentos dentro dos drumlins são compostos por tills argilosos ou arenosos, rochas ou drifts17 
preexistentes.  
 
2.1.2. Tills 
As moreias constituem as principais formas de acumulação glaciar e são compostas por tills, 
sedimentos deixados directamente pelo transporte do glaciar. Independentemente do tipo de 
moreia, todas elas são compostas por tills. Ao contrário dos depósitos de vertente, o till não 
apresenta qualquer estratificação ou granulometria bem definida, já que é mal calibrado. Os clastos 
que o compõem podem ser de variados tamanhos, incluindo argilas, areias, calhaus e blocos, 
nomeadamente blocos erráticos.  
Nos depósitos glaciares é importante distinguir a fonte dos sedimentos que pode ser 
subglaciar, nomeadamente a extracção de rocha, ou extraglaciar, com os detritos provenientes das 
vertentes circundantes que são incorporados no glaciar devido a avalanches e fluxos de detritos. 
Neste último a maioria dos detritos começa por ter um movimento supraglaciar mas depois é 
incorporado no endoglaciar e mesmo subglaciar.  
O transporte dos detritos no glaciar é assim um processo importante porque vai determinar 
o local onde estes se vão depositar numa fase final. O transporte pode ser passivo, onde os detritos 
acabam por ser carregados pelo glaciar de forma endoglaciar e supraglaciar. No entanto, os detritos 
podem efectuar um transporte dito activo com deformação basal e sedimentação. O transporte 
fluvioglaciar é bastante comum e permite ao glaciar incorporar os detritos na área supraglaciar, 
endoglaciar e subglaciar. Devido à fusão do glaciar e ao facto dos detritos estarem muitas vezes 
misturados na água, estes materiais acabam por ser incorporados no gelo e são arrastados com o 
glaciar, que passa a constituir uma massa única (fig. 154).     
 
Fig. 154: Transporte e acumulação dos sedimentos glaciares. 
Fonte: Monroe e Wicander (2009) – The Changing Earth: Exploring Geology and Evolution, 5
th
 edition, Canadá. 
                                                             
17 Os drifts glaciares correspondem a todos os depósitos de origem glaciar, inclusive acumulações secundárias tais como 
depósitos fluvioglaciares e superfícies de lavagem (outwash).  
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 O processo de deposição do material corresponderá ao mecanismo final, onde o glaciar 
deposita de forma única os materiais por ele transportados ao longo de quilómetros. Este processo 
determina a geometria e extensão dos sedimentos, a estrutura sedimentar, o tamanho e forma das 
partículas, assim como a sua distribuição, estrutura, etc.  
Os depósitos glaciares são posteriormente sujeitos a deformações, redimensionamentos, 
rearranjos internos, actividade periglaciar e acção de um conjunto de agentes erosivos, como o 
vento, a gravidade ou a água, que lhes podem conferir aspectos distintos. Sendo assim, os 
sedimentos provenientes directamente dos glaciares são também eles expostos a um ciclo que os vai 
alterar, nomeadamente no que diz respeito às marcas dos avanços e recuos do glaciar.  
Os depósitos da área em estudo foram divididos de acordo com a tipologia proposta por 
vários autores, nomeadamente Dreimanis e Lundqvist (1984), Sharp (1988), Dreimanis (1988) ou 
Benn e Evans (2010) em:  
Tills glaciares – Correspondem ao material depositado directamente do gelo com pouca ou 
nenhuma triagem pela água. Pelas características sedimentares gerais dos tills, independentemente 
da sua génese, são geralmente designadas por diamictons por vários autores (Bennett e Glasser, 
1996, ou Hambrey, 1994). Sharp (1988) vai mais longe e considera os diamictons um termo vago 
utilizado pelos geólogos quando não têm absoluta certeza se se trata de um till ou de depósitos tipo 
till.  
Em termos gerais, os diamictons corresponderão a conjuntos de sedimentos não calibrados 
ou mal calibrados, não consolidados, com uma granulometria muito variada. São depósitos pouco 
seleccionados, contendo fragmentos que vão desde argilas e grãos de areia até grandes blocos que 
são depositados indiscriminadamente. O silte e a argila formam uma matriz na qual os sedimentos 
maiores estão envoltos. Normalmente o till não apresenta camadas bem definidas, sendo muito 
heterométricos com blocos grandes e numerosos, angulares ou arredondados e muitos provenientes 
de lugares distantes. Alguns blocos poderão apresentar faces estriadas e polidas.  
Bennett e Glasser (2009) distinguem os tills de acordo com a combinação da sua posição e 
dos aspectos genéricos em: till de alojamento, till de fusão (subglaciar e supraglaciar), till de 
deformação, till de fluxo (flow till) e till de sublimação. As características dos diferentes tipos de tills 
apresentados por Bennett e Glasser foram sistematizadas no quadro XIV.   
Se os tills forem classificados de acordo com a sua posição de formação e deposição, podem 
ser distinguidos em tills subglaciários e supraglaciários. Os primeiros correspondem a tills 
depositados na parte basal do glaciar, o que permitiria incluir aqui os tills de alojamento, de fusão 
subglaciar, de fluxo e de deformação. Os segundos são formados sobre o glaciar ou na sua margem, 
incluindo os tills de fusão supraglaciar e de sublimação. Há autores, tal como Dreimanis (1988), que 
incluem aqui também o till de fluxo.    
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Quadro XIV: Características sedimentares dos tipos de tills (Bennett e Glasser, 2009) 
 Till de alojamento 
Till de fusão 
Till de deformação Till de fluxo (flow till) Till de sublimação 
Subglaciar Supraglaciar 
Forma das 
partículas 
Os clastos evidenciam características de transporte 
basal: arestas arredondadas, formas esféricas, 
estrias e faces facetadas. Clastos maiores podem 
apresentar forma em “bala”.  
Clastos com evidência de transporte 
basal: arredondados, esféricos, 
estriados e facetados, no entanto 
menos pronunciados do que os do till 
de alojamento. 
Sedimentos típicos de transpote 
supraglaciar, mas também pode 
apresentar partículas com 
transporte subglaciar. A maioria 
dos clastos não é estriada ou 
facetada.   
Dominam sedimentos com 
evidências de deformação, apesar 
de poderem aparecer detritos 
basais.  
Caracteristicas muito diversas, mas dominadas 
por partículas que são angulares e com forma 
não esférica. A maioria dos clastos não é 
estriada ou facetada.  
Clastos típicos de transporte 
basal: arredondado, esférico, 
estriado e facetado.  
Tamanho 
das 
partículas 
Apresenta uma distribuição do tamanho das 
partículas típico de transporte basal, sendo bimodal 
ou multimodal.   
Apresenta uma distribuição do tamanho 
das partículas típico de transporte 
basal, sendo bimodal ou multimodal. 
Selecção dos sedimentos associada a 
fluxo de sedimentos e desidratação 
podem estar presentes.  
A distribuição do tamanho das 
partículas é geralmente maior e 
unimodal. Pode haver arranjo 
local das particulas devido ao 
degelo.   
Diversidade de partículas alargada 
reflectindo as características do 
sedimento original.  
A distribuição do tamanho é normalmente maior 
e unimodal, no entanto, podem ter organizações 
de fluxo local individuais.   
A distribuição do tamanho das 
particulas é típica de detritos 
com transporte basal, sendo 
bimodal ou multimodal.  
Fabric 
As partículas alongadas estão alinhadas com a 
direcção do fluxo do gelo.  
O fabric pode ser forte na direcção do 
fluxo de gelo, ainda que possa mostrar 
distintas orientações às típicas do till de 
alojamento.  
O fabric não tem qualquer 
relação com o fluxo de gelo. É 
pobre e muito variado.  
Fabric forte na direcção do 
cisalhamento, o que nem sempre é 
paralela à direcção do gelo.  
Fabric variável. Locais com organização de fluxo 
local individual podem ter um fabric forte, 
reflectindo uma vertente antiga onde o fluxo 
ocorreu.  
Forte na direcção do fluxo do 
gelo, no entanto, pode 
presentar orientações mais 
diversas do que os tills de 
alojamento.  
Organização 
das 
partículas 
Densa e com sedimentos bem consolidados 
Sedimentos bem organizados e 
consolidados, no entanto menos bem 
marcado do que no till de alojamento. 
Pobremente consolidado com 
baixa densidade global.  
Organização densa e consolidada.  
Pobremente consolidado com baixa densidade 
global.  
Tipicamente tem uma baixa 
densidade global, sendo solto e 
friável.  
Litologia Predominam as rochas locais.  
Pode mostrar uma superposição 
inversa.  
Muito variada e pode incluir 
blocos erráticos provenientes 
de lugares distantes.  
Litologia diversificada, reflectindo o 
sedimento original.  
Variada, mas pode incluir blocos erráticos 
provenientes de locais distantes.  
A litologia dos clastos pode 
mostrar uma superposição 
inversa.  
Estrutura 
Sedimentos sem estrutura maciças, com planos de 
cisalhamento bem desenvolvidos e foliação. Clastos 
distorcidos  e com manchas podem estar presentes. 
Agrupamento de clastos ou pavimentos podem 
ocorrer entre o sedimento, juntamente com a 
evidência de clastos “ploughing”. 
Geralmente maciça mas sujeita a 
fluxos. Estratificação grosseira está 
normalmente presente. O sedimento 
não mostra evidências de cisalhamento 
e substituições durante a formação.  
Pode aparecer cobertura 
grosseira mas geralmente é 
maciça e sem estrutura.  
Estruturas com falhas, dobras e 
enrugamentos. Podem aparecer 
pedaços sem qualquer 
deformação. Podem também 
aparecer manchas.   
Organizações de fluxos individuais podem ser 
visíveis. Selecção grosseira, camadas basais de 
clastos de tracção podem ser visíveis em 
algumas áreas de fluxo. Selecção de camadas 
de areias e silts podem ser comuns, associadas 
a rearranjos do degelo.   
O depósito é geralmente 
estratificado e pode preservar 
estruturas de dobras 
endoglaciares.   
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Outra das classificações utilizadas para distinguir os tills consiste em separá-los consoante a 
os processos que estão ligados à sua deposição. Assim, Dreimanis (1988) distingue tills primários, ou 
seja, os sedimentos foram depositados directamente do glaciar por processos glaciares primários 
(fusão, sublimação e alojamento), com contribuição auxiliar de processos secundários. Aqui estariam 
incluídos os tills de alojamento, de fusão e de sublimação apontados por Bennett e Grasser (2009). 
Por sua vez, os tills secundários resultam da ressedimentação do depósito em ambiente glaciário, de 
detritos libertados pelo glaciar, ou da ressedimentação de till pré-existente, com pouca ou nenhuma 
triagem pela água de fusão. Aqui, os principais agentes são a gravidade e o peso do gelo glaciário. 
Existe alguma controvérsia na inclusão do till de fluxo nesta tipologia, especialmente porque há 
autores, tal como Bennett e Grasser (2009), que os subdividem. 
Vieira (2004) já expôs o problema da classificação dos tills na bibliografia internacional. 
Salientou um trabalho de Van der Meer et al. (2003) e destacou que “os autores salientam que 
apesar das classificações… estarem muito disseminadas, o que sugere que são aplicáveis, os critérios 
usados para a sua utilização são inadequados. Este facto é demonstrado pela existência de vários 
trabalhos publicados acerca dos mesmos dados, com interpretações contrárias. São especialmente 
indicadas limitações práticas na utilização de parâmetros como a textura, consolidação, composição, 
e mesmo na análise de estruturas e orientação dos clastos (fabric), que não se reflectem em 
características únicas para os diferentes tipos de till” e acrescenta que os autores “sublinham a 
importância dos avanços obtidos com base nos estudos de micromorfologia, em particular no que se 
refere à identificação de estruturas de deformação, mas também no que respeita à escassez de 
estruturas de sedimentação, salientando que não é possível, na maior parte dos casos, encontrar 
testemunhos sedimentológicos do modo como as partículas foram libertadas do glaciar”. Assim 
sendo, é extremamente difícil identificar claramente o processo de deposição que permite, por 
exemplo, distinguir um till de alojamento e um till subglaciário de fusão.  
Apesar da controvérsia ligada à classificação dos tills, optou-se por distinguir apenas o till de 
alojamento, till de fusão, till de fluxo, till de deformação e till de sublimação, consoante os processos 
que estão na sua génese. Assim, serão distinguidos os tills obedecendo à seguinte 
classificação/características: 
- Till de alojamento - O till de alojamento é composto por detritos transportados 
na parte basal e que se alojam em irregularidades do substrato rochoso. É altamente compacto e 
constituído por corpos individuais pouco espessos, geralmente inferiores a três metros. Apesar de 
serem corpos maciços, as pressões efectuadas pelo gelo podem produzir fracturas e foliações cuja 
vergência indica o sentido do fluxo. O till de alojamento pouco se desloca no terreno, apesar do 
glaciar continuar em movimento. Sharp (1988) distinguia a deposição basal do till de alojamento da 
do till de degelo pelo facto do primeiro corresponder a um till depositado enquanto o glaciar estaria 
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em movimento e o segundo a um till depositado durante uma estagnação do glaciar. Na área em 
questão, devido à dificuldade de fazer esta diferenciação, optou-se por não estabelecer esta 
distinção. Este tipo de till está associado, segundo Van der Merr et al. (2003), a glaciares de tipo 
active temperate.  
- Till de fusão - O till de fusão é composto por fragmentos de rocha transportados 
na base do glaciar e depositados lentamente aquando da fusão do gelo intersticial. Por oposição ao 
till de alojamento, o till de fusão é pouco compactado e sem orientação preferencial dos clastos, e 
pode apresentar uma maior espessura, não ultrapassando geralmente os dez metros.   
- Till de fluxo – Este till apresenta características diversas, dominado por 
partículas angulares e de forma não esférica. A maioria dos clastos não é estriada ou facetada e o 
tamanho é normalmente maior e unimodal. Podem ter organizações de fluxo local individuais. 
Apresentam um fabric variável, apesar de locais com organização de fluxo local individual poderem 
ter um fabric forte, reflectindo uma vertente antiga onde o fluxo ocorreu. É um till pobremente 
consolidado com baixa densidade global. A litologia pode ser bastante variada e pode incluir blocos 
erráticos provenientes de locais distantes. No que concerne à sua estrutura, pode ser visíveis 
organizações de fluxos individuais, mas apresentam uma selecção grosseira. As camadas basais de 
clastos de tracção podem ser visíveis em algumas áreas de fluxo, assim como pode ser comum a 
selecção de camadas de areias e siltes, associadas a rearranjos do degelo.   
- Till de sublimação – O till de sublimação resulta da libertação dos detritos por 
vaporização do gelo, essencialmente activo em ambientes áridos. Apresenta uma direcção do fluxo 
do gelo forte, no entanto, pode presentar orientações mais diversas do que os tills de alojamento. O 
depósito é geralmente estratificado e pode preservar estruturas de dobras endoglaciares.   
- Till de deformação – Corresponde a um till formado por deformação subglaciar, 
envolvendo a incorporação dos sedimentos subglaciares e onde uma deformação intensa torna o 
sedimento homogéneo e acarretando o desaparecimento das estruturas originais.  
 
2.1.3. Metodologia de análise das formas e depósitos glaciares 
Como metodologia para a análise das formas procedeu-se à interpretação de fotografia 
aérea e de imagens de satélite, bem como ao trabalho de campo, que permitiu determinar algumas 
características sedimentológicas de vários depósitos que compõem as moreias (composição, cor e 
textura) e estrutura dos leitos (espessura, geometria, dureza e contacto). De seguida, realizou-se a 
recolha de amostras que serviram de base para análises laboratoriais de composição mineralógica, 
textura (granulometria e arredondamento) e características superficiais dos clastos. Face os 
contragimentos logísticos já explanados no início deste trabalho e à impossibilidade de trazer as 
amostras para Portugal, só foi realizada uma análise laboratorial por depósito. No entanto, convém 
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realçar que, no terreno, foi feita a descrição de vários cortes dos tills em análise, que foram 
posteriormente comparados e correlacionados de forma a que a amostra fosse recolhida num corte 
que fosse representativo da moreia. A figura 155 representa a localização dos depósitos que foram 
analisados e de onde foram recolhidas amostras, que posteriormente foram tratadas e estudadas. Na 
análise dos depósitos existentes na área utilizaram-se as metodologias que passarei a enunciar, de 
acordo com a natureza do depósito ou a acessibilidade do mesmo:  
- Medida do tamanho e forma dos clastos, que consiste em medir os 3 eixos (a, b e c) 
para uma amostra de 50 clastos (aplicado em clastos de tamanho cascalho). Com base na medição 
do comprimento (a), largura (b) e altura (c) dos clastos, foi determinado o grau de achatamento 
(a+b/2c) dos clastos deste leito. 
- Medição do grau de arredondamento dos clastos, que consiste em estimar o 
arredondamento de uma amostra de 50 clastos, medindo os graus de curvatura e as arestas 
aguçadas. Utiliza a escala de Powers (1953).  
- Análise da litologia dos clastos e da matriz, que consiste em identificar a litologia dos 
clastos numa amostra de 50 ou 100.  
 
Fig. 155: Localização dos depósitos analisados na área em estudo. 1 – Moreia lateral a montante de Confluência; 2 – Moreia 
frontal a montante de Confluência; 3 – Moreia de Confluência; duas amostras, uma no depósito cinza e outra no depósito 
vermelho subjacente; 4 – Moreia mediana; 5 - Moreia lateral entre Horcones e Confluência; 6 - Moreia lateral de Horcones; 
7 - Moreia hummock de Horcones.  
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- Características da superfície do clasto, permitindo ver ocorrências como estrias, 
sulcos, facetas, lascas. Foram utilizadas amostras de 50 clastos que foram examinados com lupa e 
lupa binocular.  
- Análise granulométrica da fracção arenosa, consistindo no peneirar, em laboratório, 
e analisar os sedimentos das amostras. Estas devem ter cerca de 1 kg de matriz e clastos. Na área em 
estudo, face à dificuldade de trazer material para análise em laboratório em Portugal, as amostras 
dos sedimentos utilizadas tinham apenas 300 g. Esta condicionante, assim como o facto de só ter 
sido recolhida uma amostra laboratorial por cada depósito, foi tido em conta aquando da discussão 
sobre a génese das moreias. Foram realizadas análises morfossedimentares dos depósitos que 
compõem as moreias recorrendo ao estudo granulométrico das fracções arenosa e fina (fig. 156). Na 
realização das análises granulométricas foram colhidas várias amostras, pelo menos uma em cada 
moreia, numa área inferior a 1 m2 e de profundidade mínima de 30 centímetros da superfície (tendo 
em atenção a especificidade dos locais). Para comparar os diferentes sedimentos e a respectiva 
distribuição granulométrica, procedeu-se à análise do seu desvio a partir de uma distribuição ideal 
prescrita, considerada a distribuição normal ou Gaussiana (McManus, 1988).  
 
Fig. 156: Etapas da análise granulométrica da fracção arenosa. 
 
Na análise do tamanho do grão utilizou-se a escala usada por Udden (1914) e Wentworth 
(1922), aplicando as designações de Friedman e Sanders (1978) e do software GRADISTAT.  
Na representação gráfica e análise estatística dos dados de frequência granulométrica, 
recorreu-se ao Método dos Momentos com base aritmética, geométrica e logarítmicas.  Para 
estabelecer comparações entre os depósitos analisados foi criado um gráfico com as curvas 
granulométricas cumulativas por classes de diâmetro da partícula. Foram ainda criados diagramas 
triangulares para ilustrar a classificação textural dos depósitos e histogramas de distribuição do 
tamanho do grão de forma a perceber de que forma cada uma das classes granulométricas contribui 
para a calibragem do depósito.  
Não foi possível proceder a datações absolutas uma vez que os recursos financeiros 
disponíveis eram escassos. Para contornar esta situação procedeu-se à utilização das datações 
efectuadas por outros autores que trabalharam na área, nomeadamente Bengochea, Lydia et al. 
(1987), Espizúa (1989) e Fauqué et al. (2009) que recorreram a métodos radiométricos C14 (em 
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depósitos fluviais e lacustres) e núcleos cosmogénicos (em blocos superficiais dos depósitos), que 
serão alvo de análise mais detalhada no capítulo V. 
 
2.2. Formas e depósitos glaciares na área em estudo 
2.2.1. Moreias e tills 
As moreias e os tills demarcam a área de avanço e retrocesso do glaciar. A área em estudo 
tem bastantes evidências de moreias e tills, a maioria relacionadas com a dinâmica quaternária do 
glaciar Horcones Inferior, pertencentes a glaciares que existem ou existiam nas imediações. Para uma 
melhor compreensão das moreias e dos tills a elas associados, estes foram analisados em duas áreas 
geográficas distintas:  
- Moreias de Tolosa, que inclui duas formas morénicas no vale da Tolosa e que terminam no 
vale da ribeira de Horcones, sendo que um, mais do que uma moreia, é um glaciar rochoso fóssil; 
- Moreias do glaciar Horcones Inferior, que inclui várias moreias Holocénicas e Pleistocénicas 
desde a moreia lateral do glaciar actual até à moreia de Punta de Vacas, no rio Cuevas. Estas moreias 
só são exclusivas do glaciar Horcones Inferior até às imediações de Confluência. A partir daí 
pertenceriam a um glaciar maior que resultaria da junção do Horcones Inferior com outros glaciares 
de montanha.  
 
2.2.1.1. Moreias de Tolosa 
No vale da Tolosa desenvolvem-se duas formas com características distintas. Uma primeira 
forma inicia-se por volta dos 3600 m de altitude e estende-se praticamente até aos 4000 m. Exposta 
a NE, exibe bastantes blocos erráticos de grande dimensão e corresponde nitidamente a um glaciar 
rochoso que desapareceu e que deixou ficar a sua forma conservada e fossilizada. Como tal optou-se 
por designar esta forma por glaciar rochoso fóssil, utilizando a mesma designação que Cossart e 
Perrier (2011) utilizaram quando estudaram os glaciares rochosos do vale Clarée (Briançonnais, 
Hautes-Alpes) ou o termo proposto por Corte (1980) quando estudou os glaciares nos Andes 
Centrais. Este glaciar rochoso fóssil tem muitos mais calhaus decamétricos do que a moreia mais 
distal, e exibe uma forma perfeita que se estende pelo vale e parece desenhar uma língua glaciar. 
Quando o glaciar fundiu a sua forma ficou aqui completamente preservada, bem visível na fig. 157. 
Mesmo no período de Verão, quando a ablação é maior, este glaciar rochoso fóssil não parece 
perder nenhuma água o que significa que não haverá gelo no seu interior. Todos os blocos que o 
incorporam pertencem à mesma litologia (pelitos e micritos negros da Formação Vaca Muerta e 
Quintuco) e concentra-se essencialmente na margem direita do vale. Na margem esquerda corria a 
ribeira de Tolosa. Hoje, o Glaciar de Oro (várias centenas de metros acima) praticamente 
desapareceu e a ribeira deixou de ter água para drenar o vale durante todo o ano e transformou-se 
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numa linha de água temporária. A ribeira só começa a acompanhar o glaciar rochoso fóssil a meio da 
vertente. 
 
Fig. 157: Glaciar rochoso fóssil no vale da Tolosa. 
 
Os blocos que compõem este glaciar rochoso fóssil apresentam várias formas de erosão 
glaciar, nomeadamente sulcos, estrias, sinais de abrasão e de fracturação. Apresentam também 
evidências de forte meteorização física e química actual. As marcas de gelifracção são mais que 
evidentes, essencialmente microgelifracção. As rochas possuem cavidades, essencialmente nas faces 
voltadas a SE.  
O glaciar rochoso fóssil encontra-se à mesma cota, sensivelmente, que o glaciar Horcones 
Inferior. No entanto, existe glaciar no vale de Horcones Inferior e na Tolosa o glaciar rochoso já 
praticamente desapareceu (à cota do glaciar Horcones Inferior transformou-se num glaciar rochoso 
fóssil e só a cotas de 4000 m se mantém como glaciar rochoso) e o glaciar de Oro está a desaparecer 
também (fig. 158).  
A questão que se levanta é: porquê? A resposta parece estar na exposição solar. O glaciar da 
Tolosa encontrava-se exposto a este, tendo maior intervalo de exposição e recebendo maior 
intensidade de radiação solar, sendo o ângulo de incidência menor. O Horcones Inferior encontra-se 
exposto a sul, o que lhe confere menos horas de luz e menor quantidade de calor. Encontra-se assim 
numa vertente sombria, situação que explica a existência de um glaciar, aparentemente herdado do 
último período frio, e o desaparecimento progressivo de um outro à mesma cota. Convém no 
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entanto salientar que existem outros factores que podem ajudar a explicar esta situação, 
nomeadamente a menor dimensão do glaciar e da quantidade de gelo, bem como a quantidade de 
carga detrítica que o glaciar transporta. 
 a 
b c 
Fig. 158: Circo da Tolosa. a) Glaciar de Oro e a língua glaciar rochosa no circo glaciar da Tolosa; b) Pormenor da acumulação 
de detritos provenientes de microgelifracção no circo glaciar que leva à formação de um glaciar rochoso de vertente; c) 
Pormenor de um fluxo de detritos no circo glaciar. 
 
Depois dos 3600 m de altitude, inicia-se uma área aplanada de tom amarelada e bastante 
árida que parece ter albergado um tarn. A moreia terá funcionado como arco morénico, permitindo 
a criação de um lago a cerca de 3600 m de altitude. Hoje esta área está completamente seca e a 
ribeira da Tolosa inicia-se um pouco a jusante mas não escorre por este sector (fig. 159).  
A moreia da Tolosa, mais baixa em termos de cota e mais distal do glaciar, encontra-se entre 
os 3500 e os 3600 m de altitude e vê-se extremamente bem na vertente que ladeia o rio Horcones e 
a ribeira do Horcones Superior. Esta moreia parece corresponder à junção da moreia frontal do 
glaciar, que se estendia pelo vale da Tolosa, com a moreia latero-frontal do glaciar Horcones 
Superior, que descia pelo vale da ribeira homónima. A moreia estende-se até aos 3500 m de altitude 
e tem muitos blocos erráticos no seu interior. Estes são, geralmente, de dimensões bastante grandes 
e, nalguns casos, com mais de 15 m de comprimento e 8 m de altura. A maioria dos blocos encontra-
se distribuída pela moreia e apresenta forma stoss-lee, com uma face nitidamente erodida e cujos 
materiais se acumulam na base do bloco (fig. 160).  
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a 
b c 
Fig. 159: Tarn da Tolosa. a) Em primeiro plano a superfície plana que terá sido um tarn, onde a moreia funcionou como 
barreira. Em segundo plano, um glaciar rochoso fóssil; b) e c) pormenores do tarn com vários blocos erráticos nas 
imediações. 
 
Esta moreia, do ponto de vista topográfico, apresenta uma topografia hummock, o que 
poderá indiciar que terá que a mesma génese do que a moreia de Confluência, que será abordada de 
seguida.   
A moreia termina numa área de turfeira pouco extensa (aproximadamente 200 m de 
comprimento) com algumas linhas de água, nomeadamente a ribeira da Tolosa. Esta apresenta uma 
pequena cascata num bloco tabular com cerca de 6 m de comprimento, numa área que constitui um 
vale suspenso sobre o vale de Horcones (fig. 161).  
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a
b c 
Fig. 160: Moreia da Tolosa. a) Vista panorâmica; b) Bloco errático; c) blocos erráticos com forma stoss-lee.     
 
a b 
Fig. 161: Moreia da Tolosa. a) Turfeira na parte terminal da moreia; b) Ressurgência da ribeira da Tolosa a meio da moreia. 
 
 
Uma moreia do cerro da Tolosa também é visível na vertente exposta a sul, sobre o vale do 
rio Cuevas, a cerca de 3500 m de altitude, fora da área em estudo. Esta moreia foi estudada por 
Salomon, em 1969, e vê-se extremamente bem nas proximidades de Las Cuevas. A ablação terá 
levado os glaciares da Tolosa a retroceder até à sua cota actual, aproximadamente a 4500 m. Esta 
moreia pertencerá ao mesmo conjunto morénico da moreia da Tolosa.  
Ribeira da Tolosa 
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Fig. 162: Esboço geomorfológico do vale da Tolosa. 
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Apesar do vale da Tolosa ser um vale relativamente pequeno, a geomorfologia do vale é 
extremamente interessante e característica dos vales dos Andes Centrais (fig. 162), em que um 
glaciar branco se transforma progressivamente num glaciar rochoso, que por sua vez dá lugar a um 
glaciar rochoso fóssil quando se torna inactivo.  
 
2.2.1.2. Moreias do Horcones Inferior 
Este conjunto de moreias, bem como os depósitos glaciares que se lhes associam e que as 
constroem, constituem formas de acumulação glaciar determinantes para a compreensão da 
dinâmica glaciar pleistocénica e holocénica do glaciar Horcones Inferior. O seu estudo detalhado 
permitirá acrescentar alguns elementos para a compreensão da dinâmica quaternária dos Andes 
Centrais. As moreias do Horcones Inferiores são mais complexas do que as da Tolosa. Enquanto nas 
primeiras só existiam dois conjuntos distintos, aqui temos vários conjuntos, alguns dos quais 
bastante controversos. Sendo assim, as moreias correspondentes ao glaciar de Horcones Inferior 
serão divididas em cinco secções (fig. 163):  
- Moreias actuais a montante de Confluência 
- Moreias de Confluência 
- Moreias de Horcones  
- Moreia de Penitentes  
- Moreia de Punta de Vacas 
Nos estudos realizados por Espizúa (1989), as moreias de Confluência e Almacenes 
(designadas por drifts), ambas na área de Confluência, são distinguidas. A moreia de Almacenes 
corresponderia à moreia onde actualmente se encontra o acampamento base de Confluência, e a 
moreia de Confluência corresponderia à moreia que se encontra a montante desse acampamento, 
uma centena de metros mais acima. Neste trabalho, a moreia de Confluência, estudada por Espizúa 
(1989), é considerada dentro das moreias actuais a montante de Confluência, já que são moreias 
mais recentes em termos geomorfológicos. A moreia de Confluência que iremos tratar incluirá o drift 
de Almacenes, estudado por Espizúa, mais algumas moreias que podem ser observadas na área (fig. 
163 e 164). A opção de utilizar a designação de Confluência prende-se com o facto de nesta moreia 
estar posicionado o actual campo base de Confluência.  
Em cada depósito morénico foi feita uma análise no terreno em diferentes cortes. Assim, 
quando é feita a descrição dos depósitos que compõem determinada moreia, esta descrição resulta 
de uma análise cuidada dos vários cortes. No entanto, face às dificuldades logísticas, foi apenas 
possível seleccionar uma amostra por depósito para proceder a análises granulométricas 
laboratoriais. Sendo assim, sempre que se tiram conclusões com base nas análises laboratoriais, 
deve-se ter em consideração que só foram recolhidas 7 amostras.    
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Fig. 163: Localização das moreias do vale de Horcones Inferior. 
Fonte: Imagem de satélite NASA, 9-12-2005. 
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Fig. 164: Mapa do vale do rio Mendoza mostrando a distribuição das glaciações Quaternárias. 
Fonte: Espizúa (1999) Chronology of Late Pleistocene glacier advances in the Río Mendoza valley, Argentina. Global and 
Planetary change, 22: 193-200. 
 
Os resultados obtidos nas análises granulométricas realizadas em laboratório aos depósitos 
que compõem as diferentes moreias do vale de Horcones Inferior estão expressos no quadro XV e a 
síntese desses resultados é apresentado no quadro XVI.  
 
Quadro XV: Escala granulométrica dos depósitos de moreia analisados (em gramas). 
Tamanho  
do grão 
Depósito da 
moreia 
lateral de 
Horcones 
Depósito da 
moreia lateral 
entre Confluência 
e Horcones 
Depósito da 
moreia 
hummock 
de Horcones 
Depósito 
vermelho da 
moreia de 
Confluência 
Depósito 
cinzento da 
moreia de 
Confluência 
Depósito da 
moreia frontal a 
montante de 
Confluência 
Depósito 
da moreia 
mediana de 
Confluência 
> 4 mm 27,09 10,98361985 10,65 6,652507964 66,42 27,37727217 43,26 
2.00 mm - 1.40 mm 4,853104 10,42112 10,26118 13,79068 12,05205 5,674816 7,641297 
1.40 mm - 1.00 mm 10,343 12,47738 9,559631 12,37773 11,57983 6,569271 11,74789 
1.00 mm -710 µm 11,98321 13,30811 9,754036 10,5492 11,16533 7,359372 13,49395 
710 µm - 500 µm 12,02181 13,62889 10,28654 9,897065 11,06039 8,770622 14,88714 
500 µm - 355 µm 10,02943 11,09557 8,959513 7,991816 9,166273 8,631485 11,84523 
355 µm - 250 µm 10,16933 10,14147 9,255346 7,908701 8,741277 10,36076 10,61629 
250 µm - 180 µm 15,54344 8,356638 8,689037 7,876734 7,880791 10,64401 8,882399 
180 µm - 125 µm 13,27609 6,62938 7,809991 8,445752 7,272155 10,65395 7,081584 
125 µm - 90 µm 5,716629 5,346274 6,389992 8,797391 5,414765 7,930829 5,019164 
90 µm - 63 µm 5,427179 6,958381 8,959513 9,225753 8,573377 9,640231 6,71047 
63 µm - 45 µm 0,424526 1,052805 3,854281 2,340004 2,99596 4,979129 1,326276 
< 45 µm 0,212263 0,583978 6,220945 0,799182 4,097802 8,78553 0,748312 
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Quadro XVI: Composição granulométrica dos depósitos de moreia analisados. 
Depósito 
Tamanho do grão (%) 
Calhaus (cobbles) 
Cascalho (Pebbles 
e granulos) 
Areia Silte Argila 
2048 mm – 64 mm 64 mm – 2 mm 2 mm – 63 µm 63 µm – 2 µm < 2 µm 
Moreia lateral de Horcones a) 15.95443 83.51038 0.356795 0.178398 
Moreia hummock de 
Horcones 
a) 51.23449 43.85227 1.87956 3.033675 
Moreia lateral entre 
Confluência e Horcones 
a) 24.05522 74.70173 0.79955 0.443501 
Vermelho da moreia de 
Confluência 
a) 37.26285 60.76772 1.468052 0.501384 
Cinzento da moreia de 
Confluência 
a) 22.05864 72.41238 2.335092 3.193882 
Moreia mediana de 
Confluência 
a) 23.98021 74.4427 1.008232 0.56886 
Moreia frontal a montante 
de Confluência 
a) 18.22172 70.52178 4.071847 7.184655 
a) Os calhaus de dimensão superior a 64 mm não foram recolhidos na amostra e como tal, não foram incluídos na análise 
granulométrica realizada em laboratório expressa. 
 
A análise das percentagens das componentes arenosa, siltosa e argilosa presente nos 
depósitos foi compilada num diagrama triangular representado na fig. 165.  
 
Fig. 165: Diagrama triangular, com a análise granulométrica dos depósitos das moreias analisados. Os depósitos também 
contêm cascalho mas estes não foram utilizados nesta representação estatística.  
 
Todos os depósitos analisados contêm elevada percentagem de areias e uma menor 
percentagem de argilas e siltes. No entanto, os depósitos tendencialmente mais areno-siltosos 
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frontal a montante de Confluência. Esta situação é particularmente interessante pois, de acordo com 
a proposta apresentada no último capítulo, as duas primeiras moreias correspondem ao mesmo 
evento glaciar e, juntamente com a última, correspondem às moreias mais recentes do vale. A 
moreia mais siltosa corresponde à moreia frontal a montante de Confluência, a mais próxima da 
frente actual do glaciar. Destaque-se, no entanto, que todas as amostras analisadas contêm cascalho 
e que esses valores não foram utilizados para a realização do diagrama triangular da fig. 165. Quando 
se procede à construção do diagrama triangular relativamente à componente cascalhenta, arenosa e 
de lodo, expressa na fig. 166, pode-se constatar que a distribuição dos depósitos já é mais 
heterogénea, apresentando-se a maioria areno-cascalhenta e apenas dois cascalho-arenosos, a saber 
os depósitos vermelho da moreia de Confluência e da moreia Hummock de Horcones. De notar que o 
depósito cinzento de Confluência e o depósito da moreia lateral entre Confluência e Horcones 
encontram-se no limite entre o cascalho-arenoso e areno-cascalhento. Estes valores serão 
retomados ao longo do estudo sempre que se fizer a análise detalhada do depósito, bem como no 
capítulo V, onde se apresentará uma reconstituição paleogeográfica da região.  
 
 
Fig. 166: Diagrama triangular com a componente de cascalho, areia e lodo. 
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Com base no software GRADISTAT, os parâmetros usados para descrever a granulometria dos 
depósitos incluem quatro grupos: 1) tamanho médio; 2) classificação em torno da média; 3) 
assimetria; e 4) grau de concentração dos grãos relativamente à média. Para a análise matemática e 
gráfica procedeu-se de acordo com o método proposto por Krumbein e Pettijohn (1938), Friedman e 
Johnson (1982) e Pye (1994), nomeadamente através do software da GRADISTAT.  São calculadas a 
média, o desvio padrão, a assimetria e a curtose com base nos valores dos pesos de cada classe 
dimensional considerada. A média permite ver qual o valor médio da dimensão das partículas do 
depósito. O desvio padrão permite ver em média quanto é que os valores da medição se desviam do 
valor médio. A assimetria permite ver se o depósito é simétrico ou assimétrico e, neste caso, qual o 
seu desvio preferencial para um dos lados da média. Se o valor obtido for negativo isso significa que 
há uma predominância de partículas mais finas, se o valor for positivo, isso significa que predominam 
partículas mais grosseiras. A curtose permite ver o grau de concentração dos grãos relativamente à 
média. Grau de calibragem, assimetria e curtose são descritos usando o esquema proposto por Folk e 
Ward (1957). O programa fornece uma descrição física da classe textural e e diagramas triangulares 
areia-silte-argila e cascalho-areia-lodo. Da aplicação desta análise estatística resultaram os valores 
expressos no quadro XVII.  
 
  
205 
 
Quadro XVII – Estatísticas dos depósitos analisados recorrendo ao software da GRADISTAT 
  
Depósito da moreia 
lateral de Horcones 
Depósito da moreia 
lateral entre Confluência e 
Horcones 
Depósito da moreia 
hummock de Horcones 
Depósito vermelho da 
moreia de Confluência 
Depósito cinza da moreia 
de Confluência 
Depósito da moreia 
frontal a montante de 
Confluência 
Depósito da moreia 
mediana de 
Confluência 
 
SAMPLE TYPE:  Polymodal, Poorly Sorted Trimodal, Poorly Sorted Polymodal, Very Poorly Sorted Polymodal, Very Poorly Sorted Polymodal, Very Poorly Sorted Polymodal, Very Poorly Sorted Trimodal, Poorly Sorted 
 
TEXTURAL GROUP:  Gravelly Sand Sandy Gravel Sandy Gravel Sandy Gravel Sandy Gravel Gravelly Sand Gravelly Sand 
 
SEDIMENT NAME:  Fine Gravelly Medium Sand Sandy Fine Gravel Sandy Fine Gravel Sandy Fine Gravel Sandy Very Fine Gravel Fine Gravelly Medium Sand Fine Gravelly Coarse Sand 
METHOD OF MEAN 1562,9 1906,0 3314,6 2598,3 1690,0 1487,8 1912,3 
MOMENTS SORTING 2056,9 1972,6 2668,4 2431,4 1765,1 2058,7 2070,6 
Arithmetic SKEWNESS 1,798 1,211 0,132 0,657 1,239 1,646 1,251 
  KURTOSIS 4,844 3,291 1,383 1,943 3,643 4,375 3,252 
METHOD OF MEAN 740,3 1001,7 1613,8 1259,5 828,3 549,5 972,1 
MOMENTS SORTING 3,330 3,405 4,480 4,047 3,789 4,328 3,460 
Geometric  SKEWNESS 0,340 -0,227 -0,790 -0,454 -0,327 0,192 -0,141 
  KURTOSIS 2,205 2,122 2,305 1,932 2,057 1,956 2,125 
METHOD OF MEAN 0,434 -0,002 -0,690 -0,333 0,272 0,864 0,041 
MOMENTS SORTING 1,735 1,768 2,164 2,017 1,922 2,114 1,791 
Logarithmic  SKEWNESS -0,340 0,227 0,790 0,454 0,327 -0,192 0,141 
  KURTOSIS 2,205 2,122 2,305 1,932 2,057 1,956 2,125 
FOLK AND MEAN 741,4 1053,6 1703,0 1267,1 850,1 568,7 1032,3 
WARD METHOD SORTING 3,479 3,717 4,415 4,316 4,025 4,898 3,805 
 
SKEWNESS 0,128 -0,058 -0,565 -0,273 -0,154 0,136 0,001 
  KURTOSIS 0,927 0,864 0,743 0,705 0,795 0,844 0,873 
FOLK AND MEAN 0,432 -0,075 -0,768 -0,341 0,234 0,814 -0,046 
WARD METHOD SORTING 1,799 1,894 2,142 2,110 2,009 2,292 1,928 
Logarithmic SKEWNESS -0,128 0,058 0,565 0,273 0,154 -0,136 -0,001 
  KURTOSIS 0,927 0,864 0,743 0,705 0,795 0,844 0,873 
FOLK AND MEAN: Coarse Sand Very Coarse Sand Very Coarse Sand Very Coarse Sand Coarse Sand Coarse Sand Very Coarse Sand 
WARD METHOD SORTING: Poorly Sorted Poorly Sorted Very Poorly Sorted Very Poorly Sorted Very Poorly Sorted Very Poorly Sorted Poorly Sorted 
(Description) SKEWNESS: Coarse Skewed Symmetrical Very Fine Skewed Fine Skewed Fine Skewed Coarse Skewed Symmetrical 
  KURTOSIS: Mesokurtic Platykurtic Platykurtic Platykurtic Platykurtic Platykurtic Platykurtic 
 
MODE 1: 302,5 4800,0 6800,0 6800,0 4800,0 215,0 4800,0 
 
MODE 2: 6800,0 855,0 855,0 2400,0 2400,0 6800,0 855,0 
 
MODE 3: 1200,0 107,5 427,5 107,5 1200,0 107,5 107,5 
 
MODE 1: 1,747 -2,243 -2,743 -2,743 -2,243 2,237 -2,243 
 
MODE 2: -2,743 0,247 0,247 -1,243 -1,243 -2,743 0,247 
 
MODE 3: -0,243 3,237 1,247 3,237 -0,243 3,237 3,237 
 
% GRAVEL: 20,0% 32,0% 56,5% 45,9% 31,5% 22,9% 29,8% 
 
% SAND: 79,8% 67,6% 40,5% 53,6% 65,4% 70,1% 69,7% 
 
% MUD: 0,2% 0,4% 3,0% 0,5% 3,1% 7,0% 0,6% 
 
% FINE GRAVEL: 13,2% 19,1% 45,4% 29,9% 14,0% 14,9% 20,1% 
 
% V FINE GRAVEL: 6,9% 12,9% 11,1% 16,0% 17,5% 7,9% 9,7% 
 
% V COARSE SAND: 18,8% 19,6% 9,5% 14,4% 17,7% 11,4% 19,2% 
 
% COARSE SAND: 18,5% 18,8% 9,2% 11,2% 15,8% 14,2% 20,3% 
 
% MEDIUM SAND: 21,6% 14,0% 8,8% 9,9% 13,0% 17,2% 14,8% 
 
% FINE SAND: 16,0% 9,1% 7,0% 10,8% 9,9% 15,2% 9,2% 
 
% V FINE SAND: 4,9% 6,1% 6,1% 7,3% 9,1% 12,1% 6,1% 
 
% V COARSE SILT: 0,2% 0,4% 3,0% 0,5% 3,1% 7,0% 0,6% 
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A fig. 167 permite observar as curvas granulométricas dos depósitos morénicos analisados. 
Todos os depósitos apresentam pelo menos 20% de fracção fina inferior a 250 µm, com excepção do 
depósito da moreia frontal a montante de Confluência. Este depósito apresenta uma curva 
granulométrica com partículas progressivamente mais finas, sendo que 70% do depósito é 
constituído por partículas com dimensão inferior a 1 mm, o mesmo acontecendo com o depósito da 
moreia lateral de Horcones.  
 
 
Fig. 167: Curvas granulométricas cumulativas dos depósitos que compõem as moreias da área em estudo. 
 
Os depósitos da moreia mediana de Confluência e da moreia lateral entre Confluência e 
Horcones apresentam uma curva granulométrica idêntica e muito semelhante com a do depósito 
cinza de Confluência. As curvas dos três depósitos demostram que estes são constituídos por 40% de 
partículas inferiores a 1 mm. A curva do depósito vermelho de Confluência também obedece a um 
perfil semelhante, embora com maior percentagem de fracção grosseira. Cerca de 50% do depósito 
da moreia hummock de Horcones tem material mais grosseiro, superior a 2 mm. Dos depósitos 
analisados, este é o depósito que apresenta material mais grosseiro e cascalhento, sendo que apenas 
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20% do depósito corresponde a uma fracção fina inferior a 250 µm. No entanto, a curva da fracção 
fina é semelhante às dos restantes depósitos morénicos. Da análise conjunta das curvas 
granulométricas, é possível concluir que todos os depósitos são mal calibrados, sendo que os da 
moreia frontal a montante de Confluência e o depósito cinza da moreia de Confluência são muito 
mal calibrados. Todos os depósitos serão alvo de análise detalhada à medida que sejam abordados. 
Salientar que esta análise será de importância crescida aquando da tentativa de reconstituição 
paleogeográfica a realizar no capítulo V e será retomada várias vezes ao longo do trabalho. 
Os curvas granulométricas cumulativas permitem-nos uma boa análise dos depósitos mas, 
optou-se também por elaborar histogramas de distribuição percentual do material em função da 
classe granulométrica, o que permitiu também resultados satisfatórios para aferir sobre a calibragem 
do depósito. Esta representação permite perceber melhor a contribuição das partículas em função 
do seu diâmetro.  Os histogramas dos depósitos analisados estão expressos na fig. 168, de onde 
podemos retirar informação importante sobre as condições e características de deposição deste 
material.  
Da análise dos histogramas da fig. 168 é possível concluir que os depósitos vermelho da 
moreia de Confluência e o depósito da moreia hummock de Horcones apresentam perfis em 
decrescendo, embora com algumas diferenças. São os depósitos que apresentam maior quantidade 
de material grosseiro, o que poderá estar relacionado com a sua posição no fundo do vale. O 
depósito cinza da moreia de Confluência também apresenta um perfil em decrescendo mas com 
muito menos material grosseiro superior a 4 mm. O depósito da moreia lateral entre Confluência e 
Horcones, o depósito da moreia lateral de Horcones e o depósito da moreia mediana de Confluência 
apresentam também perfis muito semelhantes, com picos em torno dos 500 µm – 1 mm, que 
descem gradualmente. O perfil menos correlacionável é o do depósito da moreia frontal a montante 
de Confluência, a moreia mais próxima da frente glaciar, que apresenta um perfil tendencialmente 
mais homogéneo.   
As estatísticas e representações gráficas dos depósitos serão utilizadas atempadamente, 
nomeadamente as curvas granulométricas cumulativas, expressas no gráfico da fig. 167, e os 
histogramas de distribuição percentual do material em função da classe granulométrica, da fig. 168. 
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Depósito da moreia mediana de Confluência Depósito da moreia frontal a montante de 
Confluência 
Depósito cinza da moreia de Confluência Depósito vermelho da moreia de Confluência 
    
Depósito da moreia lateral de Horcones Depósito da moreia hummock de Horcones Depósito da moreia lateral entre Confluência e 
Horcones 
 
   
 
Fig. 168: Histogramas com a distribuição percentual do material em função da classe granulométrica, resultantes das análises granulométricas dos depósitos que compõem as moreias da área 
em estudo. 
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2.2.1.2.1. Moreias actuais a montante de Confluência 
As moreias que se situam a montante de Confluência estão relacionadas com o glaciar actual 
e serão abordadas de forma individualizada de acordo com a sua tipologia: moreias laterais e moreia 
frontal.  
 
Moreias laterais do Horcones Inferior  
As moreias laterais do glaciar Horcones Inferior parecem começar a formar-se logo depois de 
terminar a sua área de acumulação. Na margem direita, depois da linha de equilíbrio, o glaciar exibe 
uma área de contacto entre o glaciar e o vale onde se começa a construir uma moreia lateral pouco 
espessa que se estende até à confluência do Horcones Inferior com o glaciar rochoso que vem do 
Cerro Mirador. Esta moreia recebe bastante material de vertente, em consequência dos movimentos 
que ocorrem na parte superior e que se incorporam no material detrítico deixado pelo glaciar (fig. 
169). 
 
Fig. 169: Formação da moreia lateral da margem direita do glaciar Horcones Inferior. 
 
A moreia lateral, próxima da área de acumulação, não parece ser visível na margem esquerda 
da parte superior do glaciar já que os cones detríticos cobrem toda a área entre as vertentes e o 
glaciar e chegam, inclusive, a fornecer material directamente sobre o glaciar (fig. 170). De notar que, 
na margem esquerda, na área da linha de equilíbrio do glaciar, existe um grande e complexo fluxo de 
detritos que incorpora actualmente três glaciares rochosos activos. Este fluxo de detritos cobre uma 
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área da vertente considerável com cerca de 200-300 m de comprimento. O fluxo de detritos termina 
no glaciar e há material que foi incorporado no gelo e na área de contacto. 
 
Fig. 170: Área de contacto na parte superior do glaciar Horcones Inferior. Destaca-se a existência de uma moreia lateral e a 
forte componente de material de vertente incorporado. 
 
Na margem esquerda é já visível a moreia lateral até às imediações do Mirador da Parede 
Sul, no entanto mesclada com os detritos provenientes da intensa actividade periglaciar que atinge 
toda a área. A jusante do mirador da parede sul, as moreias são mais expressivas do ponto de vista 
topográfico e começa-se a ver material com testemunhos de erosão glaciar misturados nos detritos 
que cobrem a base das vertentes. Inclusive, uma área plana, avermelhada e de grandes dimensões, 
que se estende por cerca de um quilómetro, é extremamente interessante pois tem blocos glaciares 
misturados com material proveniente da vertente. Destaco o facto de ser aqui que existe uma das 
maiores concentrações de microformas glaciares existentes no vale. Isto poderá significar que o 
Horcones Inferior já utilizou esta área plana como fundo de vale numa altura em que o glaciar teria 
dimensões muito maiores (fig. 171).  
Esta área plana encontra-se separada do glaciar apenas pela área de contacto actual, mas 
entretanto inicia-se a moreia lateral que vai acompanhar o Horcones Inferior até à sua bifurcação em 
duas línguas.  
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Fig. 171: Área aplanada com mistura de material glaciar e de vertente. 
 
A moreia lateral é bastante expressiva na topografia e, em algumas das suas secções, a 
análise do till parece permitir uma boa compreensão da sua génese. No terreno foi realizada uma 
análise detalhada ao perfil do depósito (depósito 1, fig. 155) exposto na moreia lateral da margem 
esquerda do glaciar Horcones Inferior. 
O depósito apresenta uma extensão de cerca de 50 metros de comprimento e a sua 
espessura observável varia entre os 4 e os 9 metros. O depósito encontra-se exposto a sul e não 
foram encontrados restos orgânicos em nenhum dos seus leitos. O depósito localiza-se numa área 
plana avermelhada, no entanto, não é possível ver onde assenta devido ao material proveniente do 
desmantelamento do próprio depósito, que quase cobre o primeiro leito visível. O contacto do till 
com o substrato não é visível, já que o depósito se situa a uma cota superior à do glaciar.  
O depósito não contacta com mais nenhum depósito lateral, tal como é visível na fig. 172. O 
depósito apresenta uma cor avermelhada acastanhada envolta numa matriz da mesma cor, e tem 
uma  granulometria polimodal, com muita matriz e material fino, que suporta os clastos de maiores 
dimensões. 
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Fig. 172: Moreia lateral do Horcones Inferior na margem esquerda, cujo perfil foi analisado. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). BC – 
Nível de blocos com matriz, suportado pelos blocos; Dmm2 - Diamicton de suporte matricial moderado; DmC - Diamicton maciço e homogéneo com grão grosseiro de areia e cascalho; Dmm1 
- Diamicton maciço e homogéneo, suportado pela matriz e pobre em clastos; Fotografias: 1. Vista panorâmica da moreia lateral. 2. Aspecto do primeiro leito com cerca de 2-3 m de espessura, 
apresentando bastante matriz e vários clastos no seu seio. Parece ser composto metade por clastos e outra metade por matriz fina. Há blocos maiores que atingem cerca de 50 a 60 cm, no 
entanto a maioria apresenta uma dimensão que ronda os 7-8 cm. 
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No depósito distinguem-se seis leitos distintos, embora as características possam por vezes 
repetir-se. O leito inferior, com cerca de 2-3 m de espessura, apresenta bastante matriz fina e vários 
clastos no seu seio. A maioria tem entre 7 e 10 cm, sendo que podem atingir cerca de 50 a 60 cm, 
com um grau de achatamento próximo do valor 2 (a média é de 1,94) com um valor do desvio padrão 
de 1,02. Embora existam alguns clastos com valores próximos do 1, o que indica um clasto não 
achatado, a maioria tem valores baixos, mas não se distanciando muito do valor 2. Isto significa que 
os clastos são pouco achatados (fig. 173). No gráfico da fig. 173 optou-se por não incluir um clasto 
com grau de arredondamento de 7,5, já que não era significativo em termos estatísticos. Tentou-se 
estabelecer uma relação entre o comprimento do clasto e o seu grau de achatamento. Para tal, 
calculou-se a média do grau de achatamento para cada intervalo de comprimento da amostra. O 
gráfico da fig. 174 mostra que nesta amostra o grau de achatamento é praticamente constante, não 
apresentando nenhuma dependência significativa em relação ao comprimento dos clastos. 
  
Fig. 173: Frequência dos clastos por classe de grau de 
achatamento. 
Fig. 174: Grau de achatamento dos clastos por classe de 
comprimento. 
 
A mesma amostra serviu para determinar o arredondamento dos clastos, tendo-se concluído 
que a maioria tem carácter anguloso (32%), subarredondado (24%) e subanguloso (18%), 
evidenciando transporte e colisão com outros materiais (fig. 175).  
 
 
Fig. 175: Arredondamento da amostra dos 50 clastos 
recolhidos no leito 1 do depósito. 
Fig. 176: Forma dos 50 clastos recolhidos no leito 1 do 
depósito. 
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Quanto à forma, os clastos são maioritariamente prismáticos (52%), embora existam cerca de 
¼ de clastos com forma tabular e esférica (fig. 176). Os clastos apresentam superfícies planas e 
extremidades arredondadas, com pequenas estrias, bocados arrancados e quebrados, o que poderá 
indiciar transporte basal. No que diz respeito à estrutura interna dos materiais, estes apresentam-se 
dispersos aleatoriamente na matriz. 
Segue-se um leito de material bastante fino, composto por areias e siltes, com cerca de 10-15 
cm. Este leito parece corresponder a uma fase menos activa do glaciar, com menor ablação, 
provavelmente fruto de uma diminuição da temperatura. Sobre este leito assenta um outro, em tudo 
semelhante ao primeiro leito, com grandes blocos e material que varia entre as argilas, areias e 
cascalho, com cerca de 2 a 3 metros de espessura, sobre o qual assenta outro leito fino com cerca de 
10 cm de espessura. Um quinto leito, com cerca de 1,30 m de espessura, é semelhante ao primeiro e 
terceiro leitos mas composto por uma percentagem maior de material fino de tipo argila e areias do 
que os anteriores. A matriz é mais avermelhada, os clastos estão presentes em menor quantidade e 
são mais pequenos, sem grandes blocos, como acontecia nos leitos um e três, mas apresentando em 
média 5 a 7 cm. Um sexto leito assenta sobre os restantes e apresenta cerca de um metro de 
espessura. É um leito bastante cascalhento, composto por material fino e clastos em proporção 
idêntica, no entanto já com calhaus ligeiramente maiores do que os do quinto leito, rondando os 15-
20 cm, podendo aparecer blocos com 30 ou 40 cm. O contacto entre os leitos é feito por superfícies 
de erosão e os leitos dois e quatro estão mais erodidos.  
Todos os leitos do depósito são friáveis já que, quando são sujeitos a alguma pressão, o 
sedimento parte-se. O depósito é relativamente compacto e apresenta alguma inclinação para 
jusante observável em todos os leitos, acompanhando a inclinação do vale. Nenhum dos leitos 
parece apresentar uma estrutura interna bem definida, havendo uma mistura bastante heterogénea 
dos sedimentos. No entanto, o depósito parece ter sofrido alguma pressão (possivelmente associada 
ao surge) já que apresenta um ligeiro basculamento para jusante.     
Depois de uma análise detalhada do depósito, e com base nas suas características 
sedimentológicas como textura e orientação dos calhaus, parece tratar-se de um till de fusão, 
depositado lentamente aquando da fusão do gelo. Avança-se com esta hipótese porque  o depósito é 
pouco compactado e sem orientação preferencial, sendo que a análise do till sugere que esta moreia 
está ligada à actividade do glaciar no Holocénico, em que se distinguem três fases de intensa 
actividade separadas por duas fases mais calmas, em que a capacidade de erosão do glaciar foi 
menor e mais lenta. Os leitos finos parecem separar momentos de erosão glaciar, mais intensos e 
mais longos, de momentos mais curtos em que a ablação do glaciar terá diminuido. Na última fase, 
correspondente ao quinto e sexto leitos, o glaciar tem uma capacidade erosiva e de transporte 
diferente mas conserva uma actividade intensa. Estes últimos leitos parecem evidenciar que a 
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capacidade erosiva do glaciar tem vindo a diminuir, provavelmente associada à diminuição da 
própria massa e espessura glaciares.     
 
Moreia Frontal do Horcones Inferior 
A moreia frontal, com características de moreia latero-frontal, já que não é bem perceptível 
onde termina a moreia frontal e começa a lateral, a montante de Confluência (drift18 de Confluência, 
segundo Espizúa), juntamente com as moreias laterais anteriores, são as moreias mais jovens do vale 
de Horcones. Segundo Espizúa (1989), a moreia resultaria de um glaciar com uma espessura de gelo 
de cerca de 30 metros e circundaria a frente actual do glaciar Horcones Inferior, com uma idade 
relativa mais recente que a do drift de Almacenes.  
Nas imediações do glaciar rochoso do Cerro Mirador, a moreia frontal do Horcones Inferior 
assume características um pouco distintas das moreias laterais porque corresponde a uma moreia já 
mais desenvolvida e que, embora de pequenas dimensões, combina material proveniente dos dois 
glaciares. Esta moreia fazia parte da moreia frontal que se encontra a montante de Confluência e que 
foi cortada pelo glaciar durante o surge. O recurso às fotografias aéreas de 1963 permitem 
corroborar esta análise (fig. 178).   
 
Fig. 177: Contacto entre o Horcones Inferior (língua secundária) e os depósitos de vertente. Ao fundo são visíveis as moreias 
da Tolosa. 
                                                             
18 Espizúa (1989) utiliza o termo “drift” ou “derrube glaciar” como termo genérico aplicado a todos os sedimentos 
transportados e depositados pelo glaciar ou pela fusão glaciar, incluindo “tills” e “drifts” estratificados e clastos sem matriz. 
O termo moreia é encarado como a acumulação do “drift” depositado pela acção directa do glaciar. Este termo 
geomorfológico raramente é utilizado por Espizúa.  
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Procedeu-se à análise do till da moreia numa área representada como depósito 2 na fig. 155. 
Aqui, o depósito apresenta entre 15 a 30 metros de espessura vísivel, com cerca de 350 metros de 
comprimento. O depósito não apresenta fósseis visíveis, nem vestígios de matéria orgânica. Trata-se 
do depósito da moreia frontal do Horcones Inferior e a secção analisada corresponde ao local onde 
este se encontra a ser desmantelado pelo glaciar depois ter avançado no terreno devido ao surge. O 
contacto com a rocha-mãe não é visível. O depósito contacta directamente com o glaciar a 
montante. A jusante, o depósito termina na confluência das duas ribeiras do Horcones Inferior. O 
depósito apresenta uma cor vermelha acastanhada.  
 
Fig. 178: Fotografia aérea de 1963. É visível na fotografia a existência de uma moreia a jusante do glaciar. Com os episódios 
de surge que ocorreram posteriormente, a moreia foi dividida pelo glaciar. 
 
O leito inferior, com cerca de 4 a 5 metros de espessura, é composto por cerca de 70% de 
matriz, em que a maioria dos blocos tem entre 7 e 10 cm. É sobreposto por um leito de cascalho 
anguloso com cerca de 20-30 cm de espessura, mas que em algumas secções pode atingir 50 cm. Um 
terceiro leito, com cerca 2 metros de espessura, tem cerca de 70% de matriz e a maioria dos blocos 
são arredondados e subarredondados, com dimensões que variam entre os 30 e os 60 cm. 
Ocasionalmente aparecem blocos com 1-2 metros. Este leito é sobreposto por um leito de material 
fino (areias) com cerca de 6-7 cm de espessura, com uma componente maior de matriz, cerca de 
80%, com blocos arredondados e subarredondados de grande dimensão no seu seio (que atingem 2 a 
3 metros). Há também blocos angulosos e subangulosos. A média da dimensão dos blocos que 
compõem este leito ronda os 30 cm.  
S 
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Da análise granulométrica do depósito (quadro XVI e quadro XVII) pode-se observar um 
predomínio de areias finas, especialmente entre 355 µm e 63 µm. Apesar de haver pouco silte, 
regista-se um aumento de material mais fino, designadamente na fracção inferior a 45 µm. Esta 
situação poderá resultar de material mais fino de moreias anteriores que foi incorporado no material 
actual. Esta situação já foi também observada por Benn e Evans (2010) em vários lugares do mundo.   
 
Quadro XVIII: Estatísticas do depósito da moreia frontal a montante de Confluência.19 
 
 
Uma análise ao quadro XVIII, que compila a estatística do depósito, permite concluir que se 
trata de um depósito polimodal, muito mal calibrado, com textura areno-cascalhenta, ou seja, um 
sedimento fino cascalho arenoso médio. Em termos médios, o depósito é composto por areias 
grosseiras, com 1,487 mm, apresentando um desvio padrão de 2,058 mm. Recorrendo ao método de 
Folk & Ward, é possível aferir que se trata de um depósito muito mal calibrado, já que apresenta 
uma média de 0,5687 mm com um desvio padrão de 4,898 µm. A assimetria apresenta um valor de 
0,136 µm o que significa que se trata de um depósito de assimetria grosseira, com perfil assimétrico 
para o lado da fracção grosseira. De realçar que o valor que aparece no último tabuleiro (< 45 µm) é 
7%, e quando este valor é superior a 5%, o depósito deveria ser analisado novamente usando outra 
técnica ou recorrendo a uma análise da granulometria mais fina. No entanto, face à quantidade 
reduzida deste material, e pelo facto de ser o único depósito em que esta componente era superior a 
5%, optou-se por não o fazer. De notar apenas que, quanto maior é a quantidade de sedimento que 
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 Na primeira tabela, no caso de quocientes de D, o resultado deve ser encarado como adimensional.  Esta ressalva aplica-
se a todos os quadros de análise estatística semelhante.  
SIEVING ERROR:     SAMPLE STATISTICS
SAMPLE IDENTITY:
Depósito da 
moreia 
frontal a 
montante de 
Confluência
ANALYST & DATE: Carla, 2/20/2013
SAMPLE TYPE: Polymodal, Very Poorly Sorted TEXTURAL GROUP: Gravelly Sand
SEDIMENT NAME: Fine Gravelly Medium Sand
GRAIN SIZE DISTRIBUTION        
MODE 1: GRAVEL: COARSE SAND: 14,2%
MODE 2: SAND: MEDIUM SAND: 17,2%
MODE 3: MUD: FINE SAND: 15,2%
D10: V FINE SAND: 12,1%
MEDIAN or D50: V COARSE GRAVEL: V COARSE SILT: 7,0%
D90: COARSE GRAVEL: COARSE SILT: 0,0%
(D90 / D10): MEDIUM GRAVEL: MEDIUM SILT: 0,0%
(D90 - D10): FINE GRAVEL: FINE SILT: 0,0%
(D75 / D25): V FINE GRAVEL: V FINE SILT: 0,0%
(D75 - D25): V COARSE SAND: CLAY: 0,0%
Logarithmic
f
MEAN      : 0,864
SORTING (s): 2,114
SKEWNESS (Sk ): -0,192
KURTOSIS (K ): 1,956
FOLK & WARD METHOD
22,9%
70,1%
7,0%
0,0%
0,0%
6,015
0,0%
14,9%
7,9%
3,237
0,0%
-3,175
3,633
Description
Coarse Sand
Very Poorly Sorted
11,4%
Geometric Logarithmic
fmm
2,292
568,7 0,814
1,956
4,898
0,136
0,844 Platykurtic
Coarse Skewed-0,136
0,844
4,328
4,375
mm
215,0
6800,0
107,5
80,62
470,3
5215,1
3,320
2058,7
5134,4
METHOD OF MOMENTS
f
2,237
-2,743
549,5
64,69
-2,383
1,088
-1,525
1,646
Arithmetic
mm
1487,8
9,986
0,192
Geometric
mm
1561,6
0,0
1,0
2,0
3,0
4,0
5,0
6,0
7,0
8,0
9,0
10,0
-7,0-5,0-3,0-1,01,03,05,0
C
la
s
s
 W
e
ig
h
t 
(%
)
Particle Diameter (f)
GRAIN SIZE DISTRIBUTION
100 1000 10000 100000
Particle Diameter (mm)
)(x
218 
 
fica no último tabuleiro, menos rigoroso é o calculo estatístico. No que diz respeito à curtose, o 
depósito apresenta uma curva platicúrtica, o que significa que apresenta uma distribuição mais 
achatada do que a distribuição normal. Todos os depósitos analisados apresentam curvas 
platicúrticas, com excepção da moreia lateral de Horcones. Como este indicador estatístico não se 
mostrou muito útil para a correlação dos depósitos, optou-se por não utilizar os valores da curtose 
na análise dos depósitos que se seguem. 
Analisando a distribuição percentual do material em função da classe granulométrica (fig. 
168) é possível concluir que  este apresenta um pico em torno dos 250 µm - 125 µm. Trata-se de um 
depósito com perfil homogéneo na distribuição percentual. A curva granulométrica cumulativa (fig. 
167) mostra-nos que 70% do depósito é composto por partículas inferiores a 1mm, o que significa 
que apenas 30% do depósito tem partículas de dimensões superiores. De todos os depósitos 
analisados, este é aquele que apresenta maior percentagem de fracção fina, sendo um depósito 
muito mal calibrado.  
A análise do depósito aponta para que se trate possivelmente de um till de deformação. A 
maioria dos blocos do depósito apresenta uma dimensão entre os 10-30 cm, chegando, no entanto, a 
apresentar blocos com dimensões de 4 ou 5 metros e clastos de 2 a 3 centímetros. Trata-se, do 
ponto de vista granulométrico, de um depósito muito heterogéneo e sem qualquer estrutura interna 
nos seus leitos. Os clastos são predominantemente angulosos, subangulosos e subarredondados. O 
depósito é suportado pela matriz e apresenta-se bastante friável, sendo que todos os seus leitos se 
esboroam facilmente quando sujeitos a pressão. A maioria do depósito apresenta sinais de 
deslocamento, com uma inclinação para jusante resultado da pressão efectuada pelo glaciar durante 
o surge. Não parece apresentar evidências de dobramentos nem falhas. A base do depósito é 
sobreposta por material fluvioglaciar actual (fig. 179).   
Para além das evidências que nos são dadas pelas fotografias aéreas e pelas imagens de 
satélite, a moreia encontra-se à mesma cota que a moreia frontal que agora se situa entre as duas 
línguas glaciares e à frente da forma cataglaciar. Esta situação, assim como as suas semelhanças 
sedimentológicas, permitem correlacioná-las e apontá-las como contemporâneas e fazendo parte do 
mesmo evento glaciar.  
 
Será esta uma moreia de ablação que o glaciar Horcones Inferior terá criado durante o 
Holocénico mas que, ao longo do século XX e nomeadamente depois da década de 80, foi arrasada e 
mesmo dividida (os únicos registos de eventos surge que existem são posteriores à década de 80)? 
Convém realçar que a fotografia aérea de 1963 já evidencia a existência de eventos surge anteriores 
uma vez que é bem visível um vale talhado na moreia (fig. 180).   
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Fig. 179: Moreia frontal do glaciar Horcones Inferior a montante de Confluência. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). Dmm - 
Diamicton de suporte matricial homogéneo; Gm – Cascalho maciça; Sm – Areias maciças. Fotografia: Vista panorâmica da moreia frontal no local onde foi efectuada a análise do depósito.  
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Fig. 180: Moreia a montante de Confluência. a) Moreia frontal cortada pelo glaciar durante o surge; b) Moreia localizada 
entre as duas línguas do glaciar rochoso do Cerro Mirador; c) Moreia a jusante do glaciar rochoso do Cerro Mirador. 
Aparentemente todas estas moreias constituíam uma moreia latero-frontal única que foi cortada pelo avanço do glaciar 
Horcones Inferior durante o surge. Na actualidade, o glaciar rochoso do Cerro Mirador sobrepõe-se ao Horcones Inferior, 
penetrando mais sobre o glaciar.   
 
A dinâmica surge do Horcones Inferior tem-no feito avançar no terreno nos últimos anos. 
Esta situação tem vindo a desmantelar a moreia frontal que existia, verificando-se já uma ruptura na 
moreia antiga e a criação de uma nova moreia durante o processo de ablação (fig. 181) – moreia de 
retrocesso. 
a 
b c 
Fig. 181: Frente do glaciar Horcones Inferior. a) Desmantelamento da moreia frontal de Confluência devido ao movimento 
surge do glaciar; b) Formação da moreia actual com a acumulação lateral dos detritos; c) É visível do lado direito da 
fotografia uma rampa com o contacto do gelo e os detritos glaciares que estão a ser deixados durante o processo de 
formação da moreia de retrocesso.       
a 
c 
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O avanço do glaciar parece assim ter deixado a moreia dividida nas duas margens do vale e 
ter levado algum material para jusante que foi transportado na frente do glaciar. O avanço do glaciar 
rochoso que vem do Cerro Mirador também cobriu parte desta moreia e agora ela aflora antes, no 
meio, e depois do glaciar rochoso que se sobrepõe ao Horcones Inferior. Na margem direita esta 
moreia é bastante nítida, no entanto, na margem esquerda parece ter praticamente desaparecido. 
Continua muito nítida em frente à forma cataglaciar, onde exibe sinais claros de fortes pressões. 
Entre a forma cataglaciar e a margem esquerda, esta moreia não aflora à superfície. Encontra-se, 
muito provavelmente, coberta pelo material detrítico periglaciar que regulariza as vertentes até ao 
glaciar Horcones Inferior (fig. 182 e 183). 
 
Fig. 182: Glaciar rochoso do Cerro Mirador. Destaque-se a moreia que se forma entre as duas línguas glaciares e na sua área 
lateral. 
 
Na margem direita, a moreia prolonga-se muito pouco depois do final do glaciar do Cerro 
Mirador. Uma centena de metros à frente termina a moreia e só volta a aparecer na parte terminal 
do Horcones Inferior. A moreia, embora de pequenas dimensões, estará parcialmente conservada 
por baixo dos vários e extensos cones detríticos que descem as vertentes e alcançam o glaciar. No 
entanto, a dinâmica surge do glaciar Horcones Inferior faz supor que grande parte desta moreia 
latero-frontal já terá sido incorporada na carga detrítica do glaciar durante as fases activas do surge e 
mobilizada no vale.  
A moreia frontal apresenta aqui a altitude mais elevada que exibe no vale, cerca de 3500 m. 
Esta situação pode ser o resultado das pressões que sofreu e que a elevou – moreia de pressão. A 
moreia frontal do glaciar Horcones Inferior estende-se desde aí até às proximidades de Confluência. 
A moreia frontal parece apresentar as mesmas características sedimentológicas de um dos níveis do 
till da moreia de Confluência (que será abordado de seguida), fazendo acreditar que esta moreia será 
contemporânea desse nível. O mesmo já tinha sido apontado por Fauqué et al. (2009), referindo-se 
aos depósitos do vale do Horcones Inferior, aquando do estudo da génese dos depósitos no vale de 
Horcones. 
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Fig. 183: Sobreposição do glaciar rochoso do Cerro Mirador sobre o glaciar coberto Horcones Inferior. 
 
2.2.1.2.2. Moreias de Confluência 
As moreias de Confluência foram objecto de alguns estudos de sedimentologia e 
geomorfologia regional. Em estudos anteriores, estas moreias aparecem tratadas de forma mais ou 
menos genérica, associadas aos sedimentos que as constituem, sem uma verdadeira preocupação 
em analisar as formas e o que estas nos podem dizer sobre a geomorfologia ao longo do 
Quaternário. Espizúa (1989, 1999, 2004, 2005) trata-as como drift de Almacenes, referindo que se 
trata de um forma de acumulação glaciar correspondente a um complexo de moreias de ablação, 
situadas no vale de Horcones até à cota dos 3250 m e que corresponderia ao produto do avanço, 
estagnação e, depois, retrocesso do glaciar Horcones Inferior.  
As moreias de Confluência parecem corresponder a diferentes tipos de moreias associadas à 
dinâmica específica do glaciar Horcones Inferior e de outros que aqui se juntariam (fig. 184). Depois 
do final do glaciar do Horcones Inferior, na área de Confluência, temos a mistura da moreia frontal e 
mediana com as moreias de outros glaciares de vale que confluíam neste local (fig. 185), criando aqui 
um conjunto morénico extremamente complexo. Sendo assim, podemos encontrar nesta área 
moreias distintas que serão abordadas separadamente. 
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Fig. 184: Moreias de Confluência. 
 
 
Fig. 185: Fotografia aérea das moreias de Confluência 
 
O Horcones Inferior vinha de norte e encontrava-se inicialmente com o glaciar Horcones 
Superior que vinha de noroeste. Aí uniam-se e criavam a moreia mediana que hoje está muito bem 
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preservada entre a ribeira de Horcones Inferior e a ribeira de Horcones Superior. O till desta moreia 
foi objecto de análise pormenorizada e constitui o depósito 4 da figura 155. O glaciar Horcones 
Superior, por sua vez acumulou uma moreia lateral na sua margem direita, que hoje se encontra 
misturada com a moreia da Tolosa. Este glaciar descia o vale a oeste e incorporava aqui um glaciar 
único. Um pouco mais à frente, a mesma moreia une-se, por sua vez, a uma moreia mais pequena 
que vem do vale do Cerro Las Leñas, que vinha de SW. A moreia da Tolosa e a de Las Leñas exibem 
bastantes blocos erráticos de dimensões decamétricas. Este conjunto formado pelas várias moreias 
constituía uma moreia latero-frontal da união dos glaciares. A jusante e na margem esquerda 
aparece a moreia hummock de Confluência.  
 
Moreia Mediana na margem direita do vale  
 Na parte terminal da margem direita, o Horcones Inferior exibe uma moreia bastante nítida 
que corresponderá a uma moreia mediana, resultado da junção dos glaciares Horcones Inferior e 
Horcones Superior. Esta moreia atinge na parte terminal do glaciar actual a sua máxima 
expressividade (fig. 186).  
 
Fig. 186: Moreias de Confluência na margem direita. a) moreia lateral do Horcones Superior; b) moreia da Tolosa; c) moreia 
de Las Leñas; d) moreia mediana dos glaciares Horcones Superior e Horcones Inferior.  
 
Na área em estudo existe uma concentração de material morénico nas confluências dos vales 
glaciares. As descargas fluvioglaciares posteriores e a erosão torrencial terão sido responsáveis por 
uma reorganização dos materiais em função do vale dos rios. Estas moreias triangulares estão 
normalmente expostas a norte. Um geofísico chileno, Borde (1966), estudou estas moreias do lado 
chileno e designou-as "moreias parietais de confluência". Tudo indica que são muito semelhantes ao 
que se observa do lado argentino.  
c 
b a d 
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Fig. 187: Till da moreia exibindo blocos de grande dimensão suportados pelo depósito. 
 
     Na margem direita, antes de chegar à ribeira de Tolosa, imediatamente a montante da 
confluência do rio Horcones com a ribeira de Horcones Inferior, há o que parece ser o till da moreia 
mediana onde se pode observar o perfil do depósito (depósito 4, da fig. 155). O perfil do depósito 
analisado apresenta uma extensão de cerca de 7 metros de comprimento e a sua altura varia entre 
os 2 e os 10 metros, a cerca de 100 m acima do nível do leito. 
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Fig. 188: Perfil da moreia mediana de Confluência, na margem direita da ribeira do Horcones Inferior. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer 
(1999). BL – Nível de blocos; Dmm2 - Diamicton de suporte matricial moderado; SCm – areia e argila maciça e homogénea; Fotografias: 1. Vista panorâmica da moreia mediana no local onde 
foi efectuada a análise do depósito. 2. Aspecto do primeiro leito com cerca de 2-3 m de espessura, apresentando bastante matriz e vários clastos no seu seio. Parece ser composto por cerca 
de 80% de matriz fina. Há blocos maiores que atingem cerca de 70 a 80 cm, no entanto a maioria apresenta uma dimensão que ronda os 7-8 cm. Este leito apresenta uma textura trimodal e 
pobremente seleccionada, sendo suportado pela matriz. A maioria dos calhaus apresenta uma inclinação para baixo e para jusante, em direcção ao vale do rio Horcones. 
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A face analisada do depósito encontra-se exposta a sudeste e não foram encontrados fósseis 
em nenhum dos seus leitos. O depósito também tem uma face exposta do lado oposto mas o seu 
acesso não foi possível. Não se vê o contacto do depósito com a rocha-mãe, já que assenta sobre o 
restante depósito que compõe a moreia. Toda a área está colmatada por sedimentos. Na base do 
depósito existe cascalho que resulta da degradação do mesmo e que se estende por quatro ou cinco 
metros na vertente. O depósito não contacta lateralmente com mais nenhum depósito, tal como é 
visível na fig. 188 mas é parte integrante de uma grande moreia. Os sedimentos do depósito, de 
acordo com o Munsell soil colour chart, apresentam uma cor vermelha acastanhada envolta numa 
matriz da mesma cor.  
No depósito distinguem-se cinco leitos (fig. 188). O leito inferior, com cerca de 2-3 m de 
espessura, apresenta cerca de 80% de matriz fina e vários clastos no seu seio, a maioria apresenta 
uma dimensão que ronda os 7-8 cm. Há blocos maiores que atingem cerca de 70 a 80 cm. Este leito 
apresenta uma textura trimodal e pobremente seleccionada, sendo suportado pela matriz. A maioria 
dos calhaus apresenta uma inclinação para baixo e para jusante, em direcção ao vale do rio 
Horcones.  
A maioria dos clastos tem um grau de achatamento próximo do valor 2 (média é de 2,17) 
com um valor do desvio padrão de 0,87. Embora existam alguns clastos com valores próximos do 1, o 
que indica um clasto pouco achatado, a maioria tem valores baixos, mas não se distanciando muito 
do valor 2. Isto significa que os clastos são pouco achatados (fig. 189 e 190).   
  
Fig. 189: Frequência dos clastos por classe de grau de 
achatamento. 
Fig. 190: Grau de achatamento dos clastos por classe de 
comprimento. 
 
Tentou-se estabelecer uma relação entre o comprimento do clasto e o seu grau de 
achatamento. Para tal, calculou-se a média do grau de achatamento para cada intervalo de 
comprimento da amostra. O gráfico da fig. 190 mostra que, nesta amostra, o grau de achatamento 
vai diminuindo à medida que o comprimento do clasto vai aumentando. Isto significa que à medida 
que o comprimento do clasto aumenta, o clasto vai ficando menos achatado.  
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A mesma amostra serviu para determinar o arredondamento dos clastos, tendo-se concluído 
que a maioria é angulosa (58%), sendo os restantes muito angulosos (18%), subangulosos (16%), 
subarredondados (6%) e arredondados (2%), evidenciando transporte e colisão com outros materiais 
(fig. 191). Quanto à forma, os clastos são maioritariamente esféricos (46%), prismáticos (32%), 
embora existam cerca de 12% de clastos com forma tabular e 10% laminares (fig. 192). Os clastos 
evidenciam desgaste com superfícies fracturadas e quebradas, pouco arredondadas e geralmente 
sem estrias.  
  
Fig. 191: Arredondamento da amostra dos 50 clastos 
recolhidos no leito inferior do depósito 4. 
Fig. 192: Forma dos 50 clastos recolhidos no leito inferior 
do depósito 4. 
 
Quadro XIX: Estatísticas do depósito da moreia mediana de Confluência. 
 
 
 
De acordo com as análises granulométricas expressas no quadro XV, o diamiton é composto 
especialmente por areias grosseiras (até aos 500 µm) e muito pouco material fino, quer siltes, quer 
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argilas (< 63 µm). A análise ao quadro XIX permite concluir que se trata de um depósito trimodal, mal 
calibrado, com textura areno-cascalhenta, ou seja, um sedimento fino cascalho arenoso grosseiro. 
Em termos médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 1,912 mm, apresentando um 
desvio padrão de 2,07 mm. Recorrendo ao método de Folk & Ward é possível referir que se trata de 
um depósito mal calibrado, já que apresenta uma média de 1,032 mm com um desvio padrão de 3,81 
µm. A assimetria apresenta um valor de 0,001 µm o que significa que se trata de um depósito com 
perfil simétrico. A análise do gráfico da fig. 168, indica-nos que o depósito apresenta um pico em 
torno dos 710 µm - 500 µm, que vai descendo gradualmente quer para o lado da fracção fina, quer 
para o lado da fracção grosseira. Apresenta, no entanto maior valor percentual de fracção grosseira 
do que fina. A curva granulométrica permite observar que 40% do depósito é composto por 
partículas superiores a 1 mm, o que significa que 60% do depósito tem partículas inferiores. 
Segue-se um leito de material bastante mais fino, com cerca de 2-3 cm. Este leito apresenta 
uma cor castanha escura, com argilas e sem calhaus. Sobre este leito assenta um outro com cerca de 
80 cm a um metro de espessura, semelhante ao leito inferior, mas mais escuro. Apresenta uma 
estrutura polimodal, com cerca de 70-80% de matriz e muito pobremente seleccionado. No entanto, 
ao contrário do leito inferior, aqui os calhaus apresentam uma inclinação para cima. A orientação dos 
calhaus é para jusante, em direcção ao rio Horcones. Tem calhaus e material que varia entre as 
argilas e areias, sobre o qual assenta outro leito fino com cerca de 5 cm de espessura, sensivelmente 
acinzentado. Estes leitos finos parecem separar dois momentos de erosão glaciar, mais intensos e 
mais longos, de dois momentos mais curtos em que a ablação do glaciar diminuiu. Estas 
características já tinham sido encontradas no depósito da moreia lateral do Horcones Inferior 
analisada anteriormente. O leito superficial, com cerca de um metro de espessura, é distinto de 
todos os leitos anteriores, já que a maioria dos calhaus são ligeiramente maiores, rondando os 15-20 
cm, podendo aparecer blocos com 30 ou 40 cm. Apresenta uma coloração acinzentada, com menor 
quantidade de matriz mas algumas areias. É um leito bastante cascalhento.  
Os leitos apresentam uma geometria sensivelmente paralela entre si, ainda que ligeiramente 
inclinados na vertente em direcção a jusante. O contacto entre os leitos é feito por superfícies 
erosivas e os leitos dois e quatro estão mais erodidos. Todos os leitos são friáveis já que quando são 
sujeitos a alguma pressão o sedimento desfaz-se, no entanto, o depósito é muito compacto o que 
indicia uma sedimentação rápida.  
Da análise do depósito e das características sedimentológicas do till, nomeadamente a 
textura e a orientação dos calhaus, aparenta tratar-se de um till de fusão da moreia mediana do 
glaciar Horcones Inferior e Horcones Superior, uma vez que apresenta um diamicton rico em clastos 
e com matriz composta por areias mais grosseiras, depositado lentamente após a fusão do gelo. Este 
till parece corresponder à actividade do glaciar no final do Pleistocénico ou na passagem para o 
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Holocénico, em que se diferenciam fases de intensa actividade separados por fases mais calmas e em 
que a competência erosiva do glaciar terá sido menor e mais lenta. Estes leitos parecem 
corresponder a fases menos activas do glaciar, em que a sua ablação diminuiu, provavelmente 
resultado de uma diminuição da temperatura. Estas duas últimas fases parecem ter sido 
relativamente curtas no tempo já que a espessura dos leitos correspondentes não ultrapassa os 5 
cm. Na última fase, correspondente ao quinto leito, o glaciar tem uma competência diferente em 
termos de erosão mas conserva uma actividade intensa.  
 
Moreia da margem esquerda do vale 
Na margem esquerda do vale do Horcones Inferior, devido à topografia, existe uma das 
maiores concentrações morénicas de toda a área em estudo, aqui preservada ao longo dos tempos. 
Esta estrutura morénica é bastante complexa e encontra-se na parte convexa de uma inflexão dos 
cursos de água. O depósito exibe dois níveis distintos separados por uma linha nítida de contacto: um 
nível cinzento, mais recente, em que os clastos correspondem a brechas cinzentas e vulcanitos do 
Complexo Vulcânico do Aconcágua e, possivelmente, provenientes da parede sul do cerro 
Aconcágua, e um outro nível vermelho, mais antigo, menos grosseiro, com menor número de blocos 
e mais argiloso e arenoso do que o primeiro nível. Tudo parece indicar que se tratam de dois 
depósitos de till distintos (fig. 193), separados por uma unidade descontínua de sedimentos 
glaciolacustres provocados por canais subglaciares.  
 
Fig. 193: Moreia de Confluência na margem esquerda da ribeira de Horcones Inferior. 
Depósito cinza 
Depósito vermelho 
 
  
231 
 
 O nível inferior - vermelho encontra-se subjacente ao depósito cinza, contactado através 
dum um leito pouco espesso e nem sempre visível, de material fino. Este leito de material fino oscila 
entre os 3 e os 15 centímetros de espessura. O contacto inferior do depósito não é visível já que os 
blocos e material da degradação dos dois depósitos tapam completamente a sua base. Esta situação 
impede o estabelecimento de uma relação directa entre o depósito e a rocha mãe. O depósito é bem 
visível durante cerca de 1800 a 2000 metros de comprimento e entre 10 e 50 metros de altura, 
dependendo do local. O depósito está circunscrito à área de Confluência e aparece dos dois lados da 
vertente da ribeira do Horcones Inferior, embora na margem direita faça parte da moreia mediana. O 
perfil encontra-se exposto a SSE e não apresenta vestígios de fósseis nem contém matéria orgânica 
no seu interior (fig. 196). 
Os clastos que compõem o depósito apresentam uma forma alongada e predominam clastos 
com 5 a 8 centímetros de comprimento, 46% apresentam-se subangulosos, 38% subarredondados e 
16% angulosos (fig. 194). Este nível não apresenta estratificação do leito, exibindo um carácter 
maciço e compacto. Os clastos são maioritariamente prismáticos (42%) e esféricos (42%), embora 
existam cerca de 10% de clastos com forma laminar e 6% tabulares (fig. 195).   
 
 
Fig. 194: Arredondamento da amostra dos 50 clastos 
recolhidos no leito inferior do depósito vermelho. 
Fig. 195: Forma dos 50 clastos recolhidos no leito inferior do 
depósito vermelho. 
 
De acordo com as análises granulométricas expressas no quadro XVI, o diamiton do till 
vermelho é composto especialmente por cascalho (especialmente por grânulos entre 4 mm e 2 mm) 
e areias mais grosseiras (até aos 500 µm) e muito pouca fracção fina (< 63 µm).  
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Fig. 196: Moreia da margem esquerda de Confluência. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo 
Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). Dmm3 - Diamicton de suporte matricial rico em 
clastos, maciço e homogéneo; Dm(r) – Diamicton de suporte matricial com rearranjos e marcas de 
escoamento de água; Sm – areias maciças e homogéneas; GRm – grãos maciços e homogéneos; 
Fotografias: 1. Vista da moreia de Confluência na margem esquerda. São bem visíveis os dois níveis 
claramente distintos. 2. Os mesmos dois níveis na moreia mediana de Confluência, na margem 
direita da ribeira de Horcones Inferior. 
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Quadro XX: Estatísticas do depósito vermelho da moreia de Confluência. 
 
 
Uma análise ao quadro XX permite concluir que se trata de um depósito polimodal, muito 
mal calibrado, com textura cascalho-arenosa, ou seja, um sedimento cascalho arenoso fino. Em 
termos médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 2,598 mm, apresentando um 
desvio padrão de 2,431 mm. Trata-se de um depósito muito mal calibrado, já que de acordo com o 
método de Folk & Ward, apresenta uma média de 1,267 mm com um desvio padrão de 4,316 µm. A 
assimetria apresenta um valor de -0,273 µm o que significa que se trata de um depósito de 
assimetria fina, com perfil assimétrico para o lado da fracção fina. Da análise do gráfico da fig. 167, é 
possível observar que 70% do depósito é composto por partículas inferiores a 2.80 mm, sendo que 
apenas 30% do depósito tem partículas superiores a esse valor. No que diz respeito à distribuição 
percentual do material em função da classe granulométrica expressa no histograma (fig. 168), o 
depósito apresenta um perfil decrescente em direcção à fracção fina, exibindo um pico nos 4000 µm. 
O depósito apresenta mais materiais grosseiros do que a maioria dos outros depósitos analisados. 
Para além disso, encontra-se melhor calibrado nos materiais mais grosseiros, o que poderá indiciar 
maior abundância de água durante o ambiente de deposição. 
O leito do depósito é suportado pela matriz, consolidado e não parece ter grandes atributos 
estruturais, nem estrutura interna evidenciando dobramentos, deslocamentos ou falhas. 
Inicialmente o depósito aparece sem uma estrutura bem definida, mas uma análise mais cuidada 
revela variabilidade textural e exibe pequenas estruturas finas produzidas pelo fluxo de água (por 
exemplo, ondulações isoladas). Esta estratificação é inferior a 10% da espessura da unidade. Há 
locais onde parece ter existido passagem de água pois tem elementos mais finos, constituindo 
estruturas de dissipação da água. 
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Na base deste nível, os blocos e os clastos apresentam superfícies planas e extremidades 
subarredondados, semelhantes a balas. No entanto, não têm sulcos ou estrias visíveis a olho nu. À 
medida que nos aproximamos do fundo do leito, os clastos vão ficando mais juntos, com menos 
matriz. São também tendencionalmente mais pequenos e inclinados para cima, indiciando o seu till 
Fabric, que se trata de um till de fusão subglaciar. Neste till os clastos evidenciam transporte basal: 
arredondados, esféricos e facetados, no entanto menos pronunciados do que os de um till de 
alojamento típico. Embora não tenham sido encontradas estrias e sulcos nos calhaus, esta situação 
está possivelmente associada à natureza litológica dos materiais. O till apresenta uma distribuição do 
tamanho das partículas típico de transporte basal mas não tão nítida que seja típica de um till de 
alojamento. A selecção dos sedimentos, associada a fluxo de sedimentos está ocasionalmente 
presente. O fabric, na parte inferior do till, é forte em relação à direcção do fluxo de gelo, ainda que 
mostre distintas orientações em relação ao que é normal num till de alojamento. Os sedimentos 
estão bem organizados e consolidados. A estrutura é maciça mas evidencia fluxos e apresenta 
estratificação grosseira em algumas secções.  
O nível superior - Cinza do depósito apresenta uma cor cinzenta e é visível durante cerca de 
1800 a 2000 metros de comprimento e entre 15 e 25 metros de altura. O perfil encontra-se exposto a 
SSE e não apresenta vestígios de fósseis, nem matéria orgânica no seu interior. Este nível assenta 
sobre um nível avermelhado através de uma descontinuidade de erosão, onde existe um leito muito 
fino com poucos centímetros e pouco nítido, já que se encontra intercalado no nível superior e 
inferior do depósito. O depósito localiza-se a cerca de 650 metros a jusante da frente actual do 
glaciar Horcones Inferior. Os clastos correspondem maioritariamente a brechas cinzentas e 
vulcanitos do Complexo Vulcânico do Aconcágua. Apresenta-se muito mal calibrado, com uma 
estrutura maciça e sem estratificação. Este nível é bastante heterométrico e polimodal, 
apresentando calhaus e partículas de tamanhos distintos. Apresenta, no entanto, muita matriz, 
sendo o material suportado pela matriz. O material encontra-se consolidado mas quando sujeito a 
grande pressão desfaz-se. Não apresenta estrutura interna, nem evidências de dobramentos, 
deslocamentos ou falhas. Não foram identificadas estrias ou modelado tipo bala nos clastos 
analisados.  
A maioria dos clastos é subanguloso (30%), sendo o restante anguloso (26%), 
subarredondado (18%), arredondado (16 %), e muito anguloso (10%), evidenciando transporte e 
colisão mas possivelmente recente, já que se trata de um depósito, até do ponto de vista do 
arredondamento, muito heterogéneo (fig. 197). Os clastos são maioritariamente prismáticos (54%) e 
esféricos (26%), embora existam cerca de 16% de clastos com forma tabular e 4% laminares (fig. 
198). 
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Fig. 197: Arredondamento da amostra dos 50 clastos 
recolhidos no leito inferior do depósito cinza. 
Fig. 198: Forma dos 50 clastos recolhidos no leito inferior 
do depósito cinza. 
 
As características granulométricas do depósito apontam para um till composto por um 
diamicton formado por areias grosseiras (entre 2 mm – 500 µm) e grânulos (4.00 mm e 2.00 mm). O 
till apresenta-se relativamente mais simétrico do que os anteriores, embora com diferenças pouco 
significativas. Apesar de predominarem areias grosseiras e grânulos, existe um pico nos materiais 
entre 90 µm e 45 µm. Uma análise ao quadro XXI permite concluir que se trata de um depósito 
polimodal, muito mal calibrado, com textura cascalho-arenosa, ou seja, um sedimento cascalho-
arenoso muito fino.  
 
Quadro XXI: Estatísticas do depósito cinza da moreia de Confluência 
 
 
Em termos médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 1,69 mm, 
apresentando um desvio padrão de 1,765 mm. Trata-se de um depósito mal calibrado, já que 
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apresenta uma média de 0,850 mm com um desvio padrão de 4,025 µm. A assimetria apresenta um 
valor de -0,154 µm o que significa que se trata de um depósito com perfil assimétrico fino. A amostra 
analisada (fig. 168) apresenta um perfil em crescendo com excepção do valor 90 µm - 63 µm (onde 
tem um pequeno pico) até atingir um pico entre os 2800 e 4000 µm. Apresenta, no entanto, pouco 
material com dimensão superior a 4000 µm. A fig. 167 permite observar que 40% do depósito é 
composto por partículas superiores a 1 mm e os restantes 60% a inferiores. No entanto, cerca de 
20% do depósito tem partículas inferiores a 250 µm.  
As características do depósito parecem sugerir que se trata de um diamicton maciço e 
homogéneo, embora com calhaus de dimensões consideráveis na sua estrutura interna. Parece 
tratar-se de um till de fluxo (flow till), dominado por clastos que são angulosos e subangulosos e com 
forma não esférica. Esta hipótese parece ser a que melhor se adequa ao depósito em questão já que 
os tills de fluxo apresentam geralmente uma litologia variada e podem incluir materiais e blocos 
erráticos provenientes de locais distantes, como é o caso deste depósito que inclui blocos erráticos 
provenientes do Complexo Vulcânico do Aconcágua. A maioria dos clastos não parecem ser estriados 
ou facetados e não apresenta uma orientação predominante, com um fabric variável. É um till 
pobremente consolidado com baixa densidade global. Apesar de o till apresentar menos fracção 
grosseira do que o perfil típico de um till de fluxo, este parece ser o tipo que mais se adequa às 
características geomorfológicas e sedimentológicas do depósito. Superficialmente, por vezes, 
aparece material fino, solto e avermelhado, com um a dois centímetros de altura. 
 
Fig. 199: Till cinza. É visível a meteorização de alguns blocos. 
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Foram também efectuadas outras análises ao depósito cinza. Curiosamente numa delas, 
numa área mais a montante, foram identificados blocos alterados e meteorizados. Estes pedaços de 
sedimentos poderão ter sido transportados originalmente de forma congelada (fig. 199). A 
meteorização dos materiais é afectada pela bioactividade, desde bactérias, animais ou raízes de 
plantas trabalhando conjuntamente sobre os materiais. No depósito existem construções de 
estruturas sedimentares de origem biológica provocadas pelos pássaros que aproveitam a queda dos 
blocos da moreia para criarem ninhos (fig. 200). As características ambientais específicas de alta 
montanha criaram condições para que os pássaros escolhessem estes locais para nidificarem. Os 
orifícios apresentam dejectos e pequenos galhos de árvores transportados pelas aves. 
 
Fig. 200: Ninhos de pássaros no till cinza. 
 
Da análise da forma morénica e dos depósitos de till parecem surgir duas hipóteses para a 
sua génese.  
 
Primeira hipótese: Será a moreia de Confluência uma moreia bloco-empurrão? 
A moreia de Confluência parece ser mais do que uma simples moreia frontal. Poderá ser 
aquilo que os anglo-saxónicos designam por Composite Ridges, Cristas Compósitos ou moreias bloco-
empurrão. Estas formas de glaciotectónica são comuns em ambientes de montanha onde o glaciar 
apresenta uma dinâmica tipo surge (fig. 201).  
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Quando submetidos a grandes compressões pelo avanço do glaciar, as camadas horizontais 
acabam por se deslocar ao longo de planos de falha existentes no substrato rochoso e dão origem a 
estruturas dobradas. Estas ondas de sedimentos podem subir umas sobre as outras diversas vezes. 
Isso significa que a pressão é muito forte. Apesar das pressões existentes em Confluência indiciarem 
uma maior dinâmica do que a actual, estas ondas não apresentam um estilo distorcido, tipo 
“piggyback”.  
 
Fig. 201: Formas onduladas na moreia de Confluência, podendo indiciar que se trata de um Composite Ridge. 
 
Em Confluência, onde se encontra o acampamento base de montanha, ocorrem várias ondas 
e fatias onde a moreia exibe um padrão contorcido. Aqui há secções superficiais onde o material se 
encontra mais desagregado mas, na maioria das áreas, o material é firme e consolidado devido à 
compressão. Este tipo de moreia marca um local importante onde o glaciar esteve estacionado e se 
manteve durante bastante tempo. Estes cumes compósitos parecem ser evidências de tentativas de 
re-avanços glaciares, levando à criação de ondas. As ondas existentes aqui, a jusante da cota actual 
do glaciar, podem constituir evidências de que o surge do Horcones Inferior não é um dinamismo 
recente, mas possivelmente já um comportamento presente em todo o Holocénico. Parecem 
também existir evidências, embora de muito menor escala, destas formas glaciotectónicas na moreia 
frontal que se encontra a ser desmantelada actualmente pelo surge, um pouco mais a montante.   
Na moreia de Confluência há evidências da existência de três tarns no seio da moreia. Estas 
lagoas glaciares preenchiam áreas deprimidas entre as ondulações que existem na moreia. 
Actualmente, as lagoas desapareceram e o que resta são áreas deprimidas, com fundos areno-
argilosos, e com estrias no solo devido à evaporação da água.   
No local onde ocorre actualmente o surge, o avanço contínuo do glaciar poderá vir a produzir 
o desmantelamento completo da moreia frontal e a substituição do ambiente proglaciar que temos a 
jusante por um novo till que se sobreporá os depósitos fluvioglaciares existentes. A associação do 
surge a estas formas de glaciotectónica parece evidente, já que o surge provoca deformações 
compressivas extremas na frente do glaciar e incrementa as pressões na água que sai da base do 
mesmo. Normalmente, a quantidade de sedimentos transportados durante o surge também é maior, 
o que significa mais peso e maior pressão. No caso do Horcones Inferior, como se trata de um glaciar 
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coberto, esse factor está sempre presente e é mais uma evidência desta situação. Aqui, os 
sedimentos encontram-se permanentemente gelados e as pressões envolvem deformações dos 
sedimentos com mais facilidade.   
Os sedimentos que compõem a moreia frontal que se encontra em frente à língua secundária 
do Horcones Inferior (a forma cataglaciar) exibem dobras e pequenas falhas. Esta situação é 
conhecida por glaciotectónica proglaciar e inclui pequenas falhas e deformações dúcteis, com 
evidências de fluxo de material, produzindo dobras que muitas vezes se desenvolvem em ondulações 
devido ao avanço do glaciar. 
 
Segunda hipótese: Será a moreia de Confluência uma moreia hummock? 
Segundo Benn e Evans (2010), o termo moreia hummock pode ser utilizado em dois 
contextos distintos, correspondendo, por um lado, a um termo puramente descritivo que é aplicado 
a uma topografia morénica irregular com montículos com relevo de 2 a 70 m exibindo distintos graus 
de ordem, no sentido em que pode ser mais ou menos caótico; por outro lado, muitos autores 
empregam este termo num sentido mais restrito, referindo-se a moreias depositadas durante o 
degelo de glaciares cobertos. No primeiro caso, as moreias hummocks definem paisagens com 
diversas origens incluindo deposição em associação com gelo activo e estagnado e deformação 
glaciotectónica. No segundo caso, segundo os mesmos autores, o termo deve ser apenas aplicado a 
conjuntos de moreias cuja origem tenha sido estabelecida por cartografia detalhada e análise 
sedimentológicas, uma vez que descrições gerais da morfologia da superfície não são suficientes para 
determinar a génese da moreia.  
Depois de se proceder a uma cartografia da moreia (fig. 202) e a uma análise 
sedimentológica dos tills existentes, quer na margem direita, quer na margem esquerda da moreia 
de Confluência, ponderou-se a hipótese desta moreia corresponder a uma moreia hummock.  
Uma moreia hummock é depositada a partir de gelo coberto de detritos e pode parecer 
caótica ou incluir elementos lineares, dependendo da distribuição dos detritos no glaciar e dos 
padrões de redistribuição dos detritos durante o degelo. Aquelas com elementos lineares 
transversais pronunciados são denominadas moreias controladas, uma vez que a sua morfologia foi 
determinada pelo padrão de concentração de detritos no glaciar. As moreias controladas 
desenvolvem-se melhor em terrenos recentemente “deglaciados”, onde volumes significativos de 
gelo constituem a maior parte do relevo da paisagem (Benn e Evans, 2010).  
A morfologia da moreia de Confluência parece indicar que se trata de uma moreia hummock, 
apesar de não parecer apresentar um padrão de distribuição das moreias controladas, herdado de 
concentrações de detritos ou de septos dentro do glaciar. Na área de Confluência, a moreia 
apresenta um padrão caótico típico dos glaciares de dinâmica surge. Os eventos surge do glaciar 
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Horcones Inferior impedem as concentrações lineares de detritos na superfície glaciar, pelo menos 
durante tempo suficiente para permitir organizar um padrão definido e que perdure na moreia. As 
concentrações lineares podem ser produzidas por uma série de processos de arrastamento, incluindo 
o preenchimento de fracturas por água e detritos, fracturação e deposição de gelo e detritos ou 
arrastamento de detritos por diversos movimentos no glaciar. Todos estes processos são comuns no 
glaciar Horcones Inferior, no entanto, a curta periodicidade da fase activa do surge parece ser 
responsável pelo desarranjo dos sedimentos em septos (bandas de detritos paralelas ou transversais) 
que controlam o padrão de ablação diferencial na superfície do glaciar. Apesar disso, o Horcones 
Inferior parece produzir aqui uma série de domos desorganizados, que outrora possuiriam núcleos 
de gelo e que, eventualmente, se separaram da frente do glaciar para formar moreias com núcleo de 
gelo. A forma cataglaciar, algumas centenas de metros a montante da moreia de Confluência, 
existente no glaciar Horcones Inferior evidencia uma expressão morfológica notável da estrutura 
endoglaciar numa moreia que conserva núcleos de gelo.  
As redistribuições desiguais dos sedimentos durante o degelo acarretam a formação de 
elevações transversais descontínuas com hummocks pelo meio. Ainda que as moreias pudessem ter 
um padrão transversal organizado, a sua preservação é muito difícil, restando, segundo Benn e Evans 
(2010) uma leve impressão da estrutura endoglaciar que existia, já que a água do degelo supraglacial 
vai alterar a superfície e destruir grande parte das moreias controladas, antes mesmo que elas sejam 
depositadas no solo.  
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Fig. 202: Esboço geomorfológico da área de Confluência. 
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A moreia de Confluência parece assim corresponder a uma moreia hummock, já que estas 
são comuns em glaciares cobertos, associados a climas temperados onde os padrões de 
reorganização e deposição dos detritos podem ser controlados por crevasses e outras linhas de 
fraqueza dentro do gelo, que podem determinar as fases finais da desintegração do glaciar. 
Estas moreias são extremamente complexas e, embora registem os avanços específicos e 
históricos dos glaciares causados por mudanças climáticas ou eventos surge, sofrem uma degradação 
constante devido à acção do degelo, reorganização das linhas de água, processos erosivos e escoadas 
detríticas nas vertentes encaixantes, especialmente activos nas áreas montanhosas como a do vale 
do Horcones Inferior. Convém, no entanto, referir que, embora uma moreia hummock possa 
significar que o glaciar estagnou naquele local durante uma rápida alteração climática, isso não é de 
todo linear. Hambrey et al. (1997) apresentam trabalhos na Escócia e em Svalbard que demonstram 
outras géneses para esta tipologia. Segundo os autores, as moreias hummock da Escócia, com 10 000 
anos AP, são o produto de deposição em margens de gelo activo e as moreias laterais de Svalbard 
indicam que algumas moreias deste tipo, por empurrão no gelo politermal activo, sofrem forte 
compressão longitudinal. Os autores realçam que este processo é pouco comum nas zonas 
temperadas.  
 
Fig. 203: Moreia de Confluência. 
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Tentativa de síntese relativa às moreias de Confluência  
A análise dos depósitos de Confluência parece apontar para a hipótese da moreia de 
Confluência corresponder a uma moreia hummock com o que parecem ser dois eventos glaciares 
distintos, separados por uma unidade descontínua de sedimentos glaciolacustres provocados por 
canais subglaciares. Subjacente ao till vermelho poderá ainda existir um till de alojamento, não 
observável. As características de till de fusão subglacial do depósito vermelho indicam que estes 
sedimentos também tiveram um transporte basal. O till de alojamento propriamente dito pode estar 
depositado em cavidades na rocha-mãe ou ter sido transportado e alterado por canais subglaciares e 
pelo surge.   
A sedimentologia dos depósitos de uma moreia hummock é complexa, reflectindo múltiplos 
ciclos de redeposição durante a sua formação. As associações de fácies típicas consistem em fluxos 
de detritos e outros depósitos de movimentos de massa, sedimentos lacustres laminados e areias e 
gravilha fluvioglaciar. Os detritos podem ser transportados de forma activa ou passiva, dependendo 
da posição da moreia relativa ao trajecto dos detritos no glaciar. Em alguns casos, os detritos 
provenientes de diferentes fontes podem ser segregados na moreia dando origem a estratificação 
composicional. Em certas situações, o gelo basal rico em detritos pode derreter simultaneamente 
com a sedimentação supraglaciar, resultando numa estratigrafia de duas camadas, consistindo num 
conjunto inferior de tills de ablação e de um conjunto superior de fluxos de detritos, areias 
fluvioglaciares e gravilha e argilas glaciolacustres. Sendo assim, a compreensão da moreia de 
Confluência é essencial para compreender a geomorfologia glaciar do vale de Horcones Inferior. A 
moreia de Confluência também apresenta características de moreia de pressão, essencialmente no 
till vermelho, uma vez que a moreia foi sujeita a empurrões e pressões pelo glaciar sempre que este 
registou recuos e avanços. Esta dinâmica glaciar empurrou os sedimentos glaciares e empilhando-os 
sobre o depósito vermelho e à sua frente.  
 
2.2.1.2.3. Moreias de Horcones 
Nos anos recentes a moreia de Horcones tem levantado alguma controvérsia quanto à sua 
génese. Para autores como Enjalbert (1957), Viers (1965), Salomón (1969), Bustos (1977), Suarez 
(1983), Kule (1985), Espizúa (1989) e Rabassa e Clapperton (1990) trata-se de um depósito glaciar 
pleistocénico com cerca de 20 000 anos. No entanto, autores como Pereyra e Diaz (1993), Pereyra 
(1995, 1996) e Fauqué et al. (2009) consideram que este depósito corresponde a um deslizamento 
ou megadeslizamento que passou a fluxo de detritos na sua parte distal, não tendo, portanto, 
directamente a ver com a dinâmica glaciar.  
A maioria dos autores concorda que existem moreias laterais em Horcones, discordam no 
entanto, é se o depósito de fundo corresponde, verdadeiramente, a uma moreia. Assim, iremos 
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analisar na área de Horcones três áreas morénicas distintas: moreia hummock de Horcones, moreia 
lateral de Horcones e moreias laterais entre Confluência e Horcones (fig. 204). A primeira é que está 
envolta em mais discussão.  
 
Fig. 204: Imagem de satélite das moreias de Horcones  
 
Moreia hummock de Horcones 
O depósito de fundo de Horcones é menos espesso do que os das outras moreias existentes 
na área em estudo, apresentando segundo Pereyra (1996) um volume de 350 milhões de m3 e 
distribuindo-se por uma área de 7km2. Encontra-se a uma altitude média de cerca de 2900 m. 
Apresenta, segundo Salomon (1969), características típicas de uma moreia frontal, com declive de 
5% a 10%, mas nas proximidades da lagoa de Horcones, assemelha-se a uma moreia lateral. 
Capitanelli (1972) considera-a a moreia mais nítida do vale de Cuevas.  
 
Moreia ou depósito de megadeslizamento? 
Como referimos acima, a moreia de Horcones parece levantar algumas dúvidas quanto à sua 
génese. Para alguns autores, como Espizúa (1989), ela corresponde a um estacionamento da frente 
do glaciar. Neste caso, seria uma moreia frontal e terá pertencido a um glaciar coberto como o 
Horcones Inferior na actualidade. Mas, para Salomon (1969), esta moreia parece levantar mais 
algumas questões. O autor levanta a questão de ela estar associada a um processo glácio-solifluxivo. 
O glaciar do vale de Horcones parece ter chegado quase ao rio Cuevas o que, para o autor, implicou 
um desaparecimento dos materiais glaciares no vale do rio Cuevas, provavelmente relacionado com 
uma ablação muito rápida. Depois das questões levantadas por Salomon (1969), dos estudos 
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realizados por Espizúa (1989) e de vários artigos publicados sobre o assunto por diversos 
investigadores do IANIGLA, Pereyra e Diaz (1993), Pereyra (1996), e Fauqué et al. (2009) lançaram 
mais debate nesta questão. Para estes autores, o material associado à moreia de Horcones não 
pertence a uma moreia mas sim a um depósito pertencente a um processo de tipo glácio-solifluxivo 
ou megadeslizamento da parede sul do Cerro Aconcágua.  
Fauqué et al. (2009) consideram que alguns dos depósitos geralmente associados a 
processos glaciares têm origem nos processos que foram responsáveis pela génese da parede sul do 
cerro Aconcágua, a saber dois megadeslizamentos. Para obter estas conclusões, os autores utilizaram 
como metodologia a análise da morfologia superficial dos depósitos, com base na análise de 
fotointerpretação de fotografia aérea e imagens de satélite, trabalho de campo, com recurso a 
observações sedimentológicas, análises laboratoriais de composição (mineralogia) e textura 
(granulometria e arredondamento) e datações absolutas recorrendo a métodos de carbono 14C (em 
depósitos fluviais e lacustres) e núcleos cosmogénicos (em blocos superficiais dos depósitos). 
De acordo com os autores, o glaciar Superior e o glaciar dos Relinchos, na parede sul do 
Cerro Aconcágua, deveriam ter uma divisória de águas que os separava do vale do Horcones Inferior, 
de forma a individualizar na paisagem dois vales distintos. Esta divisória é hoje inexistente e os 
autores atribuem o seu colapso a um megadeslizamento na parede, favorecido pelo forte declive que 
existia devido ao profundo vale glaciar do Horcones Inferior. A erosão provocada pela glaciação terá 
criado uma deformação progressiva nas vertentes e no vale, originando uma forte instabilidade das 
vertentes. Esta situação terá sido responsável pelo desencadear de um megadeslizamento na parede 
que terá envolvido avalanches de rochas e outros movimentos de tipo deslizamento e mobilizado 
mesmo gelo do glaciar Superior. O material proveniente deste megadeslizamento ter-se-á deslocado 
sobre o glaciar Horcones Inferior e, porque fluía sobre o gelo, terá alcançado lugares mais longínquos 
do que seria habitual e entrado inclusivamente no vale da Tolosa penetrando aí cerca de 1 km, ou 
seja subindo cerca de 100 m contra declive (fig. 205).  Fauqué et al. (2009) atribuem o nível cinzento 
do till da moreia de Confluência não a um depósito de origem glaciar mas a um depósito de fluxo que 
se enriqueceu em água devido ao gelo proveniente do glaciar Superior que desabou e que se 
misturou com o material proveniente do megadeslizamento. Segundo os autores, a quantidade de 
água também terá aumentado devido ao trajecto que o material efectuou sobre o glaciar Horcones 
Inferior. Estas características mais fluidas do material, aquando da sua deposição em Confluência, 
terão, segundo os autores, levado alguns autores a confundirem depósitos glaciares com 
megadeslizamentos.  
Quando o material alcançou a área da moreia de Horcones já teria muito material morénico 
incorporado que terá sido arrastado durante a sua mobilização ao longo do vale de Horcones. Face à 
forma estreita desse vale, os autores sugerem que o fluxo terá atingido forte velocidade, o que 
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impediu a acumulação de materiais nas vertentes. Segundo Fauqué et al. (2009), na área de 
Horcones, o depósito existente parece não reflectir uma redução no volume da massa de gelo (como 
é normal nas moreias dos glaciares) mas reflecte uma massa de gelo e detritos, essencialmente 
detritos misturando sedimentos vermelhos e cinzentos no mesmo depósito. Para os autores, as 
análises sedimentológicas efectuadas em Horcones mostraram uma mistura muito maior do que nos 
depósitos de Confluência, onde esta praticamente não existe. 
 
Fig. 205: Depósitos da área de Horcones, segundo Fauqué et al. (2009). a) Imagem da área do cerro Aconcágua, onde se 
pode localizar o glaciar Horcones Inferior e os rios Horcones superior, Horcones e Cuevas. b) Mapa detalhado da área com 
as unidades quaternárias reconhecidas e localização dos locais de recolha de amostras, quer para estudos mineralógicos e 
texturais (a negro), como para datações radiométricas (a vermelho).  
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Fonte: Fauqué et al. (2009) – Mega-deslizamientos de la parede sur del cerro Aconcagua y su relacion com depósitos 
asgnados a la glaciación pleistocena, Revista de la Asociación Geológica Argentina, 65 (4), 691-712.  
Convém aqui realçar que os autores supracitados efectuaram datações absolutas nos 
depósitos de Horcones que lhes permitiram apontar na hipótese de megadeslizamento. Essas 
datações são apresentadas no quadro XXXIII, do capítulo V. Apesar de serem de grande importância 
na determinação da natureza do depósito, as questões referentes à cronoestratigrafia serão 
abordadas no capítulo V pois as datações efectuadas por Fauqué et al. (2009) entram em contradição 
com outras datações absolutas realizadas por outros investigadores que trabalharam na área. 
Segundo Pereyra (1996), o depósito de Horcones apresenta níveis de depósitos 
fluvioglaciares no seu seio, o que indicaria que o depósito se terá apresentado como um fluido 
aquando da sua deposição. Para este autor, os sedimentos existentes em Confluência, 
correspondentes ao till cinza, são também provenientes deste megadeslizamento. Assim sendo, para 
o autor, existiu uma glaciação que criou a moreia de Confluência (till vermelho), que foi 
posteriormente recoberta pelos materiais do megadeslizamento (material cinza subjacente). Este 
material terá chegado até Horcones e criado um depósito de fundo em Horcones.   
 
O trabalho de campo realizado na área permite-nos aproximar mais da hipótese defendida 
por Salomon (1969) e Espizúa (1989), uma vez que as evidências geomorfológicas parecem sugerir 
que existem duas moreias distintas em Horcones. A moreia lateral é aceite por nós e pela 
comunidade científica como contemporânea da moreia de Penitentes, mais a jusante do vale. O 
material que ocupa o fundo do vale em Horcones é que é mais complexo e parece tratar-se de uma 
moreia hummock. Para atestar esta hipótese, a nossa argumentação assenta em algumas evidências 
que passarei a enunciar: 
- Posição topográfica: A posição da moreia, colmatando o fundo do vale da ribeira de 
Horcones, parece reforçar a teoria de uma moreia hummock. A maioria dos vales da área em estudo 
e adjacentes exibem restos de moreias de fundo, moreias laterais e frontais. Muitas das vezes as 
moreias dão origem a material fluvioglaciar associado à ablação do glaciar ou estão colmatadas por 
material de vertente, por vezes completamente cobertas por cones detríticos ou produzindo uma 
mistura de materiais morénicos com material de vertente. Assim, as descargas fluvioglaciares 
posteriores e a erosão torrencial terão sido responsáveis por uma reorganização destes materiais. No 
entanto, nesta área dos Andes existe um aumento brusco de material morénico nas confluências dos 
rios, apresentando uma forma triangular nítida, provenientes de várias línguas glaciares e que se 
juntaram num glaciar principal. A moreia hummock de Horcones parece assentar neste pressuposto 
tão comum nesta área do globo. Estas moreias triangulares ou "moreias parietais de confluência", 
como lhes chamou Borde (1966), são muito comuns quer do lado chileno, quer do lado argentino, e 
são muito semelhantes ao que se observa aqui. 
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- Forma do depósito: Se o depósito existente em Horcones fosse efectivamente um depósito 
de megadeslizamento teria aquela forma? Na verdade, o depósito existente um Horcones apresenta 
uma forma típica de moreia, com domos caóticos sucessivos (semelhantes aos observados na moreia 
de Confluência e a muitas outras da região dos Andes Centrais) o que parece indicar que se trata de 
uma moreia hummock típica dos ambientes glaciares de montanha secos, associados à presença de 
glaciares cobertos e rochosos. Ao contrário do que acontece com os megadeslizamentos nos Andes 
Centrais, o depósito de Horcones não parece estender-se fortemente para montante no vale de 
Cuevas. No caso deste depósito pertencer a um movimento deste tipo, a velocidade e viscosidade do 
material tê-lo-iam arrastado vale acima, à semelhança do que acontece em tantos lugares dos Andes 
onde se desenvolvem este tipo de “aluviones”, como é o exemplo do megadeslizamento do nevado 
Huascarán, no Peru, que colmatou o vale onde se situava a povoação de Yungal, em 1970.  
- Análise do depósito: De acordo com a análise da litologia existente nos depósitos, 
predominam vulcanitos do grupo Abânico, sedimentos do grupo de Mendoza, arenitos e 
conglomerados da Formação de Tordillo, assim como alguns gessos da Formação de Auquilco. Esta 
diversidade litológica é proveniente do Cerro Aconcágua, mas também das cabeceiras do vale do 
Horcones Inferior, nomeadamente da parede sul e das arestas e vertentes laterais deste vale. A 
composição litológica sugere que a carga detrítica que alimenta o glaciar Horcones Inferior foi a 
principal fonte de alimentação do depósito de Horcones. Esta situação poderá significar duas 
hipóteses de trabalho distintas. A primeira hipótese poderá ser que o glaciar Horcones Inferior era 
maior do que o glaciar Horcones Superior e que este último poderia mesmo não chegar a juntar-se 
ao Horcones Inferior, em Confluência. A segunda hipótese, que nos parece até mais credível, é que 
se o glaciar Horcones Inferior fosse um glaciar coberto, fortemente alimentado pelos detritos das 
vertentes, e o glaciar Horcones Superior (porque tem origem a maior altitude) fosse um glaciar 
branco, a carga detrítica do glaciar resultante dos dois poderia possuir mais carga detrítica 
proveniente do Horcones Inferior. Assim, a carga detrítica que existia no glaciar Horcones Inferior 
poderia permitir uma continuidade da cobertura detrítica do glaciar até este chegar a Horcones, 
onde foi depositado.  
A análise do depósito mostra que este apresenta uma cor cinzenta mas, fruto da proximidade 
da Ruta 7 e dos trabalhos de acesso ao Parque Provincial do Aconcágua, não é fácil encontrar um 
corte limpo para o analisar sem elementos externos, já que há na área várias construções do parque, 
assim como estradas e trilhos. Tendo isso em atenção, foram analisados alguns cortes deste depósito 
em locais afastados da Ruta 7 e dos trilhos de acesso ao parque. O perfil apresentado corresponde a 
um dos cortes analisados e que se mostra representativo do depósito. Este perfil encontra-se 
exposto a Este e o seu contacto inferior não foi encontrado. O depósito localiza-se a cerca de 7000 
metros a jusante da frente actual do glaciar Horcones Inferior e é composto por brechas cinzentas e 
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vulcanitos do Complexo Vulcânico do Aconcágua e também arenitos e conglomerados da Formação 
de Tordillo e alguns gessos da Formação de Auquilco. O depósito tem uma estrutura maciça e sem 
estratificação. É polimodal, apresentando calhaus e partículas de tamanhos distintos, a maioria 
meteorizados. A forte meteorização dos blocos, associado à sua litologia, parecem explicar o 
reduzido número de estrias ou modelado tipo bala nos clastos analisados. O depósito é suportado 
pela matriz e o seu material encontra-se consolidado, mas quando sujeito a grande pressão desfaz-
se. Não parece apresentar estrutura interna, nem evidências de dobramentos, deslocamentos ou 
falhas. A maioria dos clastos é subanguloso (32%) e anguloso (32%), sendo o restante muito anguloso 
(16%), subarredondado (14%) e arredondado (6%), evidenciando transporte e colisão, mas 
possivelmente mais recente do que o da moreia lateral, já que se trata de um depósito, também do 
ponto de vista do arredondamento, heterogéneo (fig. 206). Quanto à forma, os clastos são 
maioritariamente prismáticos (46%), esféricos (22%) e tabulares (22%), embora existam cerca de 10% 
de clastos laminares (fig. 207).  
 
 
Fig. 206: Arredondamento da amostra dos 50 clastos 
recolhidos no depósito de Horcones. 
Fig. 207: Forma dos 50 clastos recolhidos no depósito de 
Horcones. 
 
As características granulométricas do depósito (quadro XV) apontam para um till composto 
por um diamicton formado por material mais cascalhento (grânulos entre 4.00 mm e 2.00 mm) e 
areias grosseiras (entre 2 mm – 1.40 mm). O till apresenta-se relativamente mais simétrico, tal como 
o till cinza da moreia de Confluência, embora com diferenças, especialmente na quantidade de 
material com dimensão superior a 4 mm. Apesar de predominarem areias grosseiras e grânulos, 
existe um pico entre os 90 µm e 45 µm, mais uma vez demonstrando um comportamento igual ao do 
till de cinza de Confluência. De realçar que o perfil destes dois depósitos é muito semelhante.     
Uma análise ao quadro XXII, que compila a estatística do depósito, aponta para um depósito 
polimodal, com textura cascalho-arenosa, ou seja, um sedimento cascalho-arenoso fino. Em termos 
médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 3,314 mm, apresentando um desvio 
padrão de 2,668 mm. Trata-se de um depósito muito mal calibrado, já que apresenta uma média de 
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1,703 mm com um desvio padrão de 4,415 µm. A assimetria apresenta um valor de -0,565 µm o que 
significa que se trata de um depósito de assimetria muito fina, ou seja com perfil muito assimétrico 
para o lado da fracção fina.  
 
Quadro XXII: Estatísticas do depósito da moreia hummock de Horcones. 
 
 
O gráfico da fig. 168 permite ver que o depósito apresenta um perfil praticamente uniforme 
até aos 2800 µm, com um pico destacado na classe seguinte (2.8 mm – 4 mm), constituindo 17% do 
depósito, e um outro pico na classe superior a 4000 µm, com 27% do depósito. A curva cumulativa 
(fig. 167) mostra que cerca de metade do depósito é composto por partículas superiores a 2.8 mm. 
Um olhar atento sobre o comportamento da curva sugere que, tal como no depósito vermelho de 
Confluência, a fracção mais grosseira do depósito corresponde a um perfil mais calibrado, o que 
evidencia maior quantidade de água associada ao seu ambiente de deposição. Esta situação parece-
nos que se pode tratar de um depósito de till associado a uma moreia de descarga.   
As características do depósito sugerem que se trata de um diamicton maciço e homogéneo 
de um till de fluxo (flow till), dominado por partículas que são angulosas e subangulosas e com forma 
predominantemente não esférica. Este till é muito semelhante ao till cinza da moreia de Confluência, 
sendo que esta análise permite correlacioná-los e apontá-los como pertencentes ao mesmo evento 
glaciar. O depósito parece ser morénico pois apresenta uma litologia variada e inclui blocos erráticos 
provenientes de locais distantes, como é o caso dos materiais provenientes do Complexo Vulcânico 
do Aconcágua. Pode ser assim um till pobremente consolidado com baixa densidade global. A 
maioria dos clastos não é estriada ou facetada, e não apresenta uma orientação predominante, com 
um fabric variável.  
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Pereyra (1996) salienta que o depósito de Horcones apresenta níveis de depósitos 
fluvioglaciares no seu seio e interpreta a sua existência como uma prova de que o material aquando 
da sua deposição se comportaria como um fluido. No entanto, parece-nos que esta situação se 
poderá dever a outros factores, nomeadamente estar relacionada com acumulações fluvioglaciares 
nas áreas de depressão fechadas ou serem simplesmente características comuns em tills de fluxo 
associados a moreias de descarga. Esta última opção parece ser a mais provável.  
- Moreia de descarga do glaciar - Segundo Thornburry (1969), quando o degelo final resulta 
da estagnação glaciar, a morfologia e o depósito apresentam características distintas de quando o 
degelo ocorre num glaciar em movimento. A análise granulométrica do till mostra material de 
granulação mais grosseira que os outros tills analisados, com detritos que podem ter experimentado 
um transporte subglaciar antes da descarga na margem de gelo. Esta situação, segundo Boulton e 
Eyles (1979) e Benn e Ballantyne (1994) é típico das moreias de descarga, em que as moreias 
correspondem a domos deixados pelo glaciar, compreendendo em material endo e supraglaciar que, 
após a fusão, flui ao longo de uma margem de gelo estacionária (Boulton e Eyles, 1979; Krüger et al., 
2002). No caso de uma moreia deixada por um glaciar em movimento, o till é mais pequeno e o 
depósito envolve materiais acumulados pela água (fig. 208).  
 
Fig. 208: Moreia hummock de Horcones. 
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Na moreia hummock de Horcones, a moreia terminal de pressão é praticamente inexistente 
mas existe um depósito morénico de grande dimensão que parece corresponder a moreias de 
descarga formadas por deslizamento sobre o gelo do material proveniente da ablação. Isto 
provocaria uma moreia hummock mas com cristas mais isoladas e menos lineares. Segundo Benn e 
Evans (1998) e Spedding e Evans (2002), o tamanho das moreias de descarga depende da duração da 
estagnação da glaciar e do fluxo de detritos, o que face ao material envolvido pode significar uma 
estagnação do glaciar durante um período de tempo considerável. Estas características de 
sedimentação podem auxiliar a hipótese de que o depósito de Horcones se trata efectivamente de 
um depósito glaciar morénico associado a um processo de descarga. Esta situação é facilmente 
compreensível se pensarmos que o glaciar responsável por esta acumulação foi um glaciar coberto 
com uma dinâmica semelhante à do glaciar Horcones Inferior. 
-Carência de evidências de depósitos do megadeslizamento no vale do Horcones Inferior e 
no vale de Horcones: De acordo com Fauqué et al. (2009), o material proveniente do 
megadeslizamento terá fluído sobre o glaciar Horcones Inferior, algo que nos parece que poderia ter 
acontecido, mas levanta outra questão. Para que o material fluísse sem deixar qualquer evidência 
nesse vale, o glaciar teria que ter uma dimensão bastante grande e cobrir todo o vale actual. Se tal 
tivesse acontecido, não seria de supor que o mesmo fluxo que se estenderia até à moreia de 
Horcones também tivesse capacidade para sair do vale do Horcones Inferior, galgando linhas de 
cumeada de menor altitude e se depositado nas vertentes e vales limítrofes? Até à data nada parece 
indicar que existam depósitos deste tipo nas vertentes do vale do Horcones ou dos vales limítrofes. 
Os autores apontam, no entanto, o till cinza da moreia de Confluência como pertencente ao mesmo 
megadeslizamento, no entanto, tal não parece acontecer, já que o depósito parece apresentar 
características de till de fluxo e não de um depósito típico de megadeslizamento.  
No caso de ter havido o colapso da parede sul do cerro Aconcágua num período que medeia 
as glaciações marcadas nas moreias da área, tal como os autores chegam a afirmar (já que só isso 
explicaria uma deposição na área de Confluência, tendo o glaciar que terminar a montante daqui), o 
glaciar teria que ocupar apenas parte do vale. O glaciar Horcones Inferior neste momento ocupa 
apenas a margem direita do vale deixando a margem esquerda sem gelo glaciar. Esta situação 
permitiria preservar evidências desse megadeslizamento e deveriam existir depósitos um pouco por 
toda a área. No vale do Horcones Inferior, deveria existir, nomeadamente na base das vertentes da 
margem esquerda, depósitos que corroborassem esta teoria, o que não parece acontecer.  
 Quanto à inexistência de depósitos do megadeslizamento no vale de Horcones, o argumento 
apresentado parece pouco verosímil. Se o material flui num vale sem ocupação de gelo o atrito 
deveria ter sido maior e, como tal, a acumulação também. Para além disso, se se continuam a 
preservar moreias anteriores ao megadeslizamento nas vertentes do vale de Horcones, também se 
 
  
253 
 
deveria ter preservado depósitos do megadeslizamento, quer aí, quer na confluência com a ribeira 
de Durazno. Também aí não parecem existir quaisquer depósitos. No que diz respeito à entrada de 
material proveniente do megadeslizamento no vale da Tolosa, como indicam Fauqué et al. (2009), 
não foram encontradas evidências de material desse tipo no vale em questão.  
- Ausência de uma cicatriz de deslizamento credível - O depósito de Horcones a ser 
proveniente de um megadeslizamento teria que incorporar um volume de massa que se prevê 
arrancou da parede sul do cerro Aconcágua cerca de 350x106 m3 de material. Esta situação parece 
ser pouco improvável já que na parede sul não parecem existir cicatrizes com capacidade suficiente 
para alimentar todo este volume.  
 
Fig. 209: Bloco errático na moreia de Horcones. 
 
Em suma, face aos pressupostos apresentados e às evidências encontradas até ao momento, 
tudo parece sugerir que a moreia de Horcones corresponde a uma moreia frontal de tipo hummock, 
com características de moreia de fusão e de moreia de descarga. Um glaciar coberto apresenta uma 
ablação mais lenta, já que a velocidade do degelo é menor, provocando uma sobreposição dos 
detritos supraglaciares aos detritos subglaciares, resultando assim uma moreia hummock com relevo 
irregular com domos e depressões fechadas. No entanto, não se refuta de forma perentória a teoria 
explanada por Pereyra (1996) e Fauqué et al. (2009), nem se descarta liminarmente a hipótese de ter 
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havido um megadeslizamento na parede sul do cerro Aconcágua que terá alimentado este depósito. 
Tratando-se da moreia de um glaciar coberto, o material procedente de um megadeslizamento 
provavelmente chegaria ao local onde ficou acumulado mesclado com material morénico. Mesmo 
partindo do pressuposto que este material terá deslizado sobre o glaciar, isto terá ocorrido apenas 
até o material ter ficado assente sobre o gelo glaciar, incorporando a carga detrítica que o glaciar 
transportava. As evidências geomorfológicas sugerem que o glaciar procedeu, posteriormente, ao 
transporte, desgaste e posterior acumulação desse material na parte frontal e lateral do glaciar na 
área de Horcones, fazendo deste depósito um depósito de moreia e não um depósito de vertente, 
ainda que com características fluvioglaciares e de fluxo. É o sumatório de todos estes supostos que 
sugere que se trata de uma moreia hummock.  
 
A moreia hummock de Horcones é significativamente maior do que as anteriores, 
espalhando-se por uma área relativamente vasta, com aproximadamente 7 km2, colmatando o vale 
desde a confluência da ribeira Durazno com a ribeira de Horcones, até à sua confluência com o rio 
Cuevas, a montante de Puente del Inca. Esta moreia encontra-se mais degradada e apresenta uma 
maior evolução temporal do que a da Tolosa ou de Confluência, o que, conjugado com a posição no 
vale, parece significar que é mais antiga do que estas. Em termos gerais, a moreia apresenta uma 
série de domos caóticos com material bastante heterométrico, quer em termos de granulometria, 
quer em termos de litologia, podendo encontrar-se conglomerados, andesitos, brechas vulcânicas, 
arenitos, gesso, etc. envoltos numa matriz cinzenta-amarelada. Há alguns blocos estriados e polidos, 
assim como blocos erráticos no seio da moreia. A moreia de Horcones apresenta-se fortemente 
ondulada, com elevações e depressões sucessivas, evidenciando uma tipologia hummock, e fazendo 
crer que a ablação do glaciar terá ocorrido em diferentes fases, originando avanços e recuos 
sucessivos do glaciar que parecem ter talhado na moreia esta morfologia. Esta moreia hummock 
poderá também estar relacionada com a dinâmica glaciar que poderia ser semelhante à actual do 
Horcones Inferior, nomeadamente com episódios surge. As observações sugerem que a dinâmica 
surge seja a uma das hipóteses para explicar a existência de moreia hummock na área de Horcones, 
ladeada por moreias laterais, a cota superior, preservadas nas vertentes do vale. No entanto, esta 
situação não seria fundamental já que as moreias hummocks são comuns em glaciares cobertos, 
associados a climas temperados. Tal como vimos na moreia de Confluência, o termo hummock 
parece adequar-se perfeitamente no que corresponde ao seu sentido topográfico puramente 
descritivo, onde existem domos morénicos irregulares mais ou menos caóticos; no entanto, parece 
também ser o termo mais correcto quando pensamos na dinâmica associada ao glaciar Horcones 
Inferior, como aponta a cartografia geomorfológica detalhada realizada para esta moreia, com base 
na análise detalhada dos sedimentos (fig. 210).  
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Fig. 210: Esboço geomorfológico de Horcones. 
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A moreia de Horcones é extremamente complexa e, parece registar os avanços específicos e 
históricos do glaciar, ora motivado por mudanças climáticas, ora motivado por possíveis eventos 
surge. A moreia terá sofrido um desgaste constante devido à acção do degelo, à reorganização das 
linhas de água e a processos erosivos actuais. Esta moreia hummock de Horcones parece sugerir que 
o glaciar estagnou neste local durante algum tempo.  
Segundo Benn e Evans (2010), as moreias hummocks são o produto final duma inversão 
topográfica. Durante a ablação do glaciar coberto, os detritos são transferidos de zonas mais altas da 
superfície glaciar por movimentos de massa ou água do degelo, expondo núcleos de gelo a novo 
degelo e criando novas depressões em pontos altos. A reorganização dos detritos e o 
desenvolvimento da topografia é alcançado pelas linhas de água de degelo que correm entre os 
cones de detritos, o colapso de túneis endoglaciares e o aumento das bacias dos lagos 
supraglaciares. Vários ciclos de reorganização e inversão topográfica de detritos podem ocorrer 
antes dos detritos serem finalmente depositados numa série de montículos e linhas irregulares. A 
situação proposta por Benn e Evans (2010) parece assentar perfeitamente na moreia de Horcones, já 
que se desenvolvem lagunas no seio da moreia, como é o caso da lagoa Horcones e da lagoa Espelho 
(fig. 211 e 212).  
 
Fig. 211: Lagoa Espelho na moreia de Horcones. 
 
 
Fig. 212: Lagoa de Horcones na moreia homónima. 
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A posição da moreia de Horcones no vale parece indicar que o glaciar terá estacionado 
naquele local durante algum tempo e que não haveria, naquela altura, nenhum glaciar que viesse do 
vale do rio Cuevas que se unisse a este. Os glaciares que vinham do Horcones Inferior, do Horcones 
Superior, da Tolosa e de Las Leñas, juntar-se-iam na região de Confluência e deslizavam para jusante 
até às proximidades do rio Cuevas. De acordo com Espizúa (1989) e Leiva (1999), outros vales 
secundários no rio Cuevas parecem ter moreias contemporâneas desta glaciação, nomeadamente 
uma moreia que vem da face sul do cerro da Tolosa para o rio Cuevas.  
 
Moreia lateral em Horcones  
Lateralmente à moreia hummock de Horcones existem moreias em ambas as margens do 
vale de Horcones (fig. 213). Estas moreias encontram-se a 3100 m de altitude média e a uma cota 
superior à da moreia hummock de Horcones. Têm cerca de 80 m de espessura. A diferença de cota 
destas duas moreias poderia estar apenas associada a avanços e retrocessos do glaciar, no entanto, 
depois da análise do till, não parece ser esse o caso. O till apresenta características sedimentológicas 
distintas do till da moreia hummock, nomeadamente na cor e na textura. Tudo leva a crer que a 
moreia hummock de Horcones e as moreias laterais a cota superior não façam parte do mesmo 
episódio glaciar. As moreias laterais de Horcones parecem ser o resultado de uma moreia anterior, 
com características de moreia frontal e lateral, presumivelmente mais antiga do que a moreia 
hummock, que terá sido recortada pelo avanço do glaciar numa glaciação posterior. Assim, a moreia 
hummock de Horcones parece corresponder a uma glaciação distinta da moreia que hoje se 
apresenta de forma lateral em Horcones.    
 
Fig. 213: Secção da moreia lateral da moreia de Horcones. 
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De acordo com as análises granulométricas realizadas no depósito que compõe a moreia e 
expressas no quadro XV, o depósito é composto por um diamicton mais heterométrico do que os 
outros analisados. É constituído por areias mais grosseiras (até aos 500 µm), mas especialmente 
areias finas (entre 250 µm e 125 µm). O diamicton exibe muito pouca fracção fina, quer siltes, quer 
argilas (< 63 µm). Apresenta também pouco cascalho (especialmente entre 4 mm e 2 mm, ou mesmo 
1,40 mm). Uma análise do quadro XXIII permite concluir que se trata de um depósito polimodal, com 
textura areno-cascalhento, ou seja, um sedimento de areia média finamente cascalhento. Em termos 
médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 1,562 mm, apresentando um desvio 
padrão de 2,056 mm. Trata-se de um depósito mal calibrado, já que apresenta uma média de 0,741 
mm com um desvio padrão de 3,479 µm. A assimetria apresenta um valor de 0,128 µm o que 
significa que se trata de um depósito assimétrico para o lado da fracção grosseira. Este é o único 
depósito que apresenta uma curva com distribuição normal, apresentado uma curtose mesocúrtica.  
 
Quadro XXIII: Estatísticas do depósito da moreia lateral de Horcones. 
 
 
O depósito da moreia lateral de Horcones apresenta um pico na classe dos 250 µm – 180 µm, 
representando 13% do depósito (fig. 168). A partir daí apresenta uma diminuição do peso 
percentual, embora com um acréscimo entre os 500 µm e o 1 mm, representando estas duas classes 
20% do depósito. O histograma deste depósito é relativamente semelhante ao depósito da moreia 
mediana de Confluência e ao depósito da moreia lateral entre Confluência e Horcones. Esta situação 
é particularmente importante para a reconstrução paleogeográfica da região. A curva granulométrica 
cumulativa (fig. 167) mostra que apenas 30% do depósito é composto por partículas superiores a 1 
mm, e que cerca de 30% do depósito tem partículas inferiores a 500 µm.  
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As características da moreia e a análise do till parecem indicar que este depósito 
corresponde a um till de fusão associado a uma fase de avanço glaciar, mostrando um depósito 
pouco consolidado e sem orientação preferencial. As características sedimentológicas sugerem que 
se poderá tratar de um till de fusão supraglaciar, uma vez que o depósito é composto por um 
diamicton mais heterométrico, exibindo muito pouca fracção fina e um perfil assimétrico para o lado 
da fracção grosseira. Esta moreia sugere uma estabilização do glaciar aqui durante um longo período 
de tempo, criando uma moreia que se foi depositando lentamente aquando da fusão do gelo 
intersticial. A moreia é muito grande, envolvendo muito material, e pode, inclusive, ter material 
proveniente de mais do que um avanço glaciar. Esta carga morénica está de acordo com as 
características apresentadas por Sharp (1988), em que o autor sugere que as moreias laterais de 
grande dimensão eram geralmente provocadas por glaciares cobertos ou rochosos, e raramente por 
glaciares de gelo. Isto reforça a ideia de que o glaciar que se deslocava pelo vale de Horcones nesta 
altura poderia já ter as mesmas características que o glaciar Horcones Inferior possui na actualidade.   
Segundo Espizúa (1989) e um estudo realizado pelo SEGEMAR (2006), esta moreia terá 
funcionado como um dique morénico no vale de Cuevas, sendo responsável pelo bloqueio à 
drenagem das águas do rio Cuevas, dando origem a um lago (com 3 km de extensão), hoje evidente 
nos depósitos lacustres, argilosos e discordantes que se sobrepõem à moreia no vale de Cuevas.  
 
Fig. 214: Perfil esquemático do rio Cuevas. 
Fonte: Lo Forte et al. (2006) – Estudio geocientífico aplicado al ordenamiento territorial, Puente del Inca, Provincia de 
Mendoza, Instituto de geologia y recursos minerales, SEGEMAR, Buenos Aires. 
 
Moreias laterais entre Confluência e Horcones 
Imediatamente a montante da confluência do rio Horcones com a ribeira de Durazno, há 
pedaços da moreia lateral que ficaram preservados na vertente, quer na margem esquerda, quer na 
margem direita da ribeira de Horcones. Estes pedaços de moreia lateral são raros no vale 
essencialmente devido aos depósitos de vertente que os sobrepõem e a movimentos de remoção em 
massa, escondendo evidências detríticas de glaciações. No entanto, existem alguns locais onde a 
moreia ainda permanece visível, evidenciando contudo uma erosão acentuada (fig. 215 e 216). Estes 
depósitos, em ambas as margens, foram alvo de análise cuidada no terreno, no entanto, face às 
dificuldades logísticas, seleccionou-se apenas um para análise laboratorial.   
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Fig. 215: Till da moreia lateral entre Confluência e Horcones. Estratigrafia do corte: Litofácies 
segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). Dmm3 - Diamicton de suporte 
matricial rico em clastos, maciço e homogéneo; Dmm - Diamicton de suporte matricial, maciço; Bms 
– Blocos suportados pela matriz, maciço; Fotografia: Vista da moreia lateral entre Confluência e 
Horcones.  
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O depósito analisado em laboratório é visível com cerca de 30 metros de altura e 50 metros 
de comprimento, localizando-se lateralmente à ribeira de Horcones, na sua margem esquerda. O 
depósito encontra-se exposto a SE, SW e Sul, e parece suspenso na vertente. Não apresenta 
vegetação, matéria orgânica ou qualquer evidência de fósseis.  
A vertente atrás do depósito expõe uma escarpa de falha e há vários escombros, provocados 
pela acção erosiva actual que cobrem o material subjacente e deixam a descoberto apenas este 
pedaço de depósito glaciar. Não é visível qualquer contacto com a rocha-mãe. Os blocos do depósito, 
que apresentam evidências de transporte glaciar, encontram-se espalhados pela vertente devido ao 
desmoronamento do próprio depósito (fig. 217).  
 
Fig. 216: Restos da moreia lateral que existiria entre Confluência e Horcones, a montante da confluência do rio Horcones 
com a ribeira Durazno, margem direita. 
 
O leito inferior do depósito apresenta cerca de 5 a 6 metros de espessura e é bastante 
heterométrico, apresentando cerca de 50% de matriz e 50% de blocos que oscilam entre os 1-2 
metros de diâmetro e 7-8 cm. Trata-se de um diamicton de suporte matricial rico em clastos, maciço 
e homogéneo. Sobre este assenta um leito com 3 a 4 metros, com menos matriz, cerca de 30%, e 
blocos de maior dimensão, podendo atingir 3 a 4 metros de diâmetro, mas onde predominam blocos 
de dimensão mediana (20 a 30 cm). É um nível de blocos, no entanto suportado por uma matriz 
arenosa.  
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 Fig. 217: Restos da moreia lateral que existiria entre Confluência e Horcones, a montante da confluência do rio Horcones 
com a ribeira Durazno, margem esquerda. 
 
O terceiro leito apresenta cerca de 12 a 15 metros de espessura. Este leito parece apresentar 
cerca de 90% matriz, uma estrutura mais maciça e compacta, com alguns blocos de grande dimensão 
(dois a três metros), mas predominando blocos entre os 7 e os 30 centímetros. Trata-se de um 
Diamicton de suporte matricial maciço. O quarto leito parece semelhante ao primeiro, embora 
menos espesso, apresentando cerca de um metro, sendo um diamicton de suporte matricial rico em 
clastos, maciço e homogéneo. O último leito do depósito apresenta cerca de 5 metros de espessura, 
com muita matriz, superior a 90%, e muitos blocos de dimensão entre 10 e 30 centímetros. Este nível 
parece muito semelhante ao terceiro leito mas aqui já não existem os blocos de grande dimensão, 
Escala Humana 
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possivelmente porque já desmoronaram na vertente. Mais uma vez, trata-se de um diamicton de 
suporte matricial, maciço. 
Uma análise ao quadro XXIV, que compila a estatística do depósito, permite concluir que se 
trata de um depósito trimodal, mal calibrado, com textura cascalho-arenosa, ou seja, um sedimento 
cascalho-arenoso fino. Em termos médios, o depósito é composto por areias grosseiras, com 4,8 mm, 
apresentando um desvio padrão de 0,855 mm. Trata-se de um depósito mal calibrado, já que 
apresenta uma média de 1,053 mm com um desvio padrão de 3,717 µm. A assimetria apresenta um 
valor de -0,058 µm, o que significa que se trata de um depósito simétrico.  
 
Quadro XXIV: Estatísticas do depósito da moreia lateral entre Confluência e Horcones. 
 
 
 
Cerca de 60% do depósito é composto por partículas inferiores a 1.4 mm e apenas 20% do 
depósito tem partículas superiores a 2.8 mm (fig. 167). O histograma com a distribuição percentual 
do material em função da classe granulométrica (fig. 168) mostra que o depósito apresenta um perfil 
com um pico na classe dos 710 µm - 500 µm, decrescendo a partir daí até aos 2800 µm - 4000 µm, 
apresentando  aí um pico que representa 20% do depósito.      
O depósito apresenta uma cor castanha avermelhada, composta por blocos arredondados, 
subarredondados e subangulosos em todos os leitos. O depósito apresenta uma estrutura maciça. Os 
leitos apresentam muita matriz e são por ela suportados, com excepção do segundo leito. Os leitos 
são friáveis ou pouco compactos, partindo-se quando sujeitos a pressão, testemunhando a intensa 
exposição aos agentes erosivos e meteorização. Os leitos apresentam-se inclinados na direcção do 
fundo do vale, acompanhando o declive da vertente. Apesar de haver leitos claramente distintos, o 
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seu contacto é feito de forma progressiva. Não parecem existir evidências de dobramentos ou falhas. 
Os depósitos da moreia exibem vários blocos erráticos de grande dimensão, em maior número na 
margem direita, alguns dos quais em posição de equilíbrio instável.   
Este corte foi, na área em estudo, o único local onde foi possível analisar o perfil limpo de um 
depósito tão espesso. Face às características, o depósito parece corresponder a um depósito de till. 
No entanto, não é fácil identificar o tipo de till associado, embora pareça tratar-se de um till de 
fusão, correspondendo à moreia lateral do glaciar que desceria ao longo do vale de Horcones. Este 
depósito formou-se nos flancos do glaciar, na contiguidade das vertentes. Incorpora uma variedade 
de material muito distinto, que sofreu abrasão ou que foi fragmentado pelos ciclos de gelo e degelo 
da água, e material detrítico proveniente das vertentes. O till parece apresentar características de till 
de fusão supraglaciar, já que apresenta sedimentos típicos de transporte supraglaciar, embora, 
ocasionalmente apareçam também partículas com transporte subglaciar. A maioria dos clastos não é 
estriada ou facetada. O fabric é pobre e muito variado e não tem qualquer relação com o fluxo de 
gelo. Trata-se de um till pobremente consolidado com baixa densidade global. A litologia é muito 
variada e incluí blocos erráticos provenientes de lugares distantes. Tal como os tills de fusão 
supraglaciar, este depósito apresenta uma cobertura grosseira, mas geralmente maciça e sem 
estrutura. 
Em suma, este depósito corresponde à ablação do glaciar que durante uma glaciação 
ocupava esta área e que terá provocado também a moreia lateral de Horcones. Esta moreia lateral 
praticamente desapareceu do vale ou está subjacente ao material de vertente, salvo raras 
excepções. Essas excepções correspondem a pequenas secções laterais bem preservadas, quer na 
margem esquerda, quer na margem direita da ribeira de Horcones, entre a confluência da ribeira de 
Durazno com a ribeira de Horcones e Confluência. 
 
2.2.1.2.4. Moreia de Penitentes 
Esta área encontra-se fora da área em estudo mas a análise da moreia aqui existente é 
determinante para realizar a reconstrução paleoclimática da região. Sendo assim, irá proceder-se a 
uma breve análise, tendo por base essencialmente a revisão bibliográfica de um conjunto de 
investigadores que trabalharam nesta área. O mesmo acontecerá relativamente à moreia de Punta 
de Vacas. As correlações relativas entre estas moreias e as moreias por nós analisadas, e as 
glaciações que lhe terão dado origem, serão alvo de análise detalhada no capítulo correspondente à 
reconstituição paleogeográfica. 
Na área de Los Penitentes, a aproximadamente 2500 m de altitude, existe uma acumulação 
de material que alguns autores interpretaram como sendo drifts morénicos (Salomon, 1969, e 
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Espizúa, 1989) e outros como sendo materiais de remoção em massa (Pereyra, 1993 e 1996), 
associados a movimentos em massa nas vertentes que colmatam o fundo do vale.  
Entre Puente del Inca e Punta de Vacas existem algumas formas escassas de moreias laterais, 
já salientadas por Salomon (1969), normalmente misturadas com os depósitos de vertente e em que 
na maioria das vezes os cones detríticos se sobrepõem. Para Pereyra (1993 e 1996), este material 
corresponde a um depósito de vertente provocado por um fluxo de detritos de grande escala, que 
terá tido origem nos cumes superiores, apresentando, no seu seio, alguns calhaus que revelam 
erosão glaciar. Esta situação parece ser pouco compreensiva já que toda esta área estaria preenchida 
por uma moreia lateral que se prolongaria no vale. Espizúa (1989) identifica na área drifts associados 
a uma glaciação nesta moreia (nas proximidades da vila de Penitentes), mas também em distintos 
afloramentos desde Confluência. Segundo a autora, este material morénico aparece em vários locais 
no vale do rio Cuevas, nomeadamente a 2829 m (a Este de Puente del Inca) e a 2664 m (próximo de 
Los Penitentes).  
A moreia de Penitentes, com características laterais, no sector ao longo do rio Cuevas, não é 
sempre contínua, encontra-se fortemente erodida e, na maioria dos casos, sobreposta ou misturada 
com sedimentos de vertente com origem periglaciar. As características de alguns sectores da moreia 
dos Penitentes permitem apontar este conjunto morénico como um dos sinais de avanço e/ou 
retrocesso do glaciar. A moreia é significativamente mais antiga do que a moreia hummock de 
Horcones e do que a de Confluência. Assim sendo, é perfeitamente compreensível que esteja menos 
bem preservada, apresente bastantes descontinuidades, nomeadamente interrompida por cones 
detríticos de movimentos de vertente associados a processos erosivos periglaciares antigos e actuais. 
No entanto, a sua posição no vale de Las Cuevas parece ser inequívoca, mesmo para aqueles que 
podem apresentar discordâncias em relação a uma génese puramente glaciar. Pereyra (1997) parece 
concordar com a existência de material morénico no seio dos detritos existentes em Penitentes, no 
entanto, considera que estes terão sido mobilizados juntamente com um movimento de remoção em 
massa. Espizúa (1989) também parece concordar com a existência de muito material de vertente no 
seio da moreia, já que refere que existem vários blocos erráticos no seio da moreia, assim como 
blocos que evidenciam não ter origem glaciar. No entanto, parece-nos que uma vez que se trata de 
uma moreia mais antiga e localizada numa área activa do ponto de vista sísmico, é natural que haja 
material muito distinto incorporado e que a moreia tenha sido remexida.  
 A existência desta moreia parece indicar que uma língua glaciar proveniente do vale de 
Horcones se juntaria a uma língua glaciar que viria do vale de Las Cuevas. Estas duas línguas glaciares 
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uniam-se num único glaciar que descia o vale de Las Cuevas. O glaciar Horcones Inferior seria um dos 
glaciares tributários da língua glaciar que descia do vale de Horcones.20 
 Uma vez que a área de Los Penitentes se encontra fora da área em estudo, não se procedeu 
à análise de nenhum perfil de till. No entanto, utilizaram-se as análises efectuadas por Espizúa (1989) 
para estabelecer comparações e proceder a correlações com várias moreias encontradas na área em 
estudo (nas quais foi feita a análise do perfil do till) e que poderiam ser contemporâneas da glaciação 
de Penitentes. O till de Penitentes, de acordo com a autora supracitada, caracteriza-se por 
apresentar uma cor vermelha pardo, com blocos de plutonitos e vulcanitos (dacitos, andesitos e 
brechas), arenitos e calcários, com alguns clastos polidos e estriados. O till é solto e semi-compacto, 
com blocos até 50 cm de diâmetro e cascalho na matriz areno-silto-argilosa calcária. A maioria dos 
clastos tem entre 4 a 10 cm, sendo subangulosos e subarredondados, normalmente cobertos por 
uma película de carbonato de cálcio21 com cerca de 1 mm de espessa. Os calcários e arenitos 
encontram-se bastante meteorizados e os dacitos analisados mostram que 73% dos blocos estão 
meteorizados, 59% apresentam esfoliação, 61% estão desagregados, 33% apresentam sinais de 
ruptura, 71% não estão oxidados e 93% são subangulosos ou arredondados.  
A julgar pelas características da moreia, e fazendo o paralelismo com a situação actual, as 
características do glaciar poderiam, e deveriam, ser muito semelhantes à do Horcones Inferior: um 
glaciar coberto, com uma elevada carga detrítica e possivelmente com dinâmica semelhante. Esta 
situação ajudaria a compreender a forte carga detrítica heterométrica e coluvial que incorpora a 
moreia de Penitentes. A tratar-se de uma moreia latero-frontal, de fusão, de um glaciar coberto, 
como tudo parece indicar, as características do depósito terão necessariamente que incluir detritos 
com características coluvionares.   
A moreia encontra-se muito melhor preservada na parte lateral do que no fundo do vale ou 
na parte frontal. A moreia frontal já desapareceu, tendo muitos dos sedimentos mais finos sido 
arrastados pelas linhas de água que entretanto se reorganizaram e que foram erodindo o vale de Las 
Cuevas. Porém, a mobilização do material ao longo da vertente também contribuiu para este 
processo de desmantelamento. Os movimentos de vertente contínuos têm sido responsáveis pela 
mobilização do material morénico na vertente, que por acção da gravidade vai sendo arrastado até 
ao fundo do vale, de onde posteriormente vai sendo transportado pelas linhas de água, 
incorporando os terraços fluvioglaciares existentes a jusante.  
                                                             
20 Segundo Espizúa (1989), o glaciar responsável por esta moreia teria 55 km de comprimento ao longo do rio Cuevas e 34 
km de comprimento no rio Horcones.  
21 Esta característica fica-se a dever às fontes termais existentes a montante, na área de Puente del Inca, e que são 
responsáveis pelo aparecimento e manutenção do monumento natural homónimo. Este acidente geográfico irá ser 
abordado ainda neste capítulo. Como a moreia de Penitentes se encontra a jusante de Puente del Inca apresenta esta 
característica adicional. Os tills analisados nas moreias actuais, nas moreias de Confluência ou nas moreias de Horcones não 
apresentam qualquer película de carbonato de cálcio, pois localizam-se a montante de Puente del Inca. 
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No fundo do vale ainda há algum material morénico, em muito menor quantidade do que nas 
moreias analisadas anteriormente e sem morfologia típica aparente. Parece haver apenas alguns 
montículos mas sem definir verdadeiros domos, no sentido topográfico.  
 
2.2.1.2.5. Moreia de Punta de Vacas     
Na área de Punta de Vacas confluem três vales distintos. A norte, o vale do rio de Las Vacas 
drena águas de fusão proveniente dos glaciares das vertentes ocidentais do Aconcágua; a sul, o vale 
do rio Tupungato drena as águas de fusão dos glaciares do Nevado del Plomo (6050 m) e do 
Tupungato (6550 m); a Este, o vale do rio Cuevas drena as águas dos glaciares das vertentes sul e 
oriental do cerro Aconcágua. Depois da confluência destes três rios, inicia-se o rio Mendoza, a cerca 
de 2400 m de altitude, e que flui em direcção a Este (fig. 218).  
Segundo Capitanelli (1972), a área de Punta de Vacas é a que envolve maiores problemas de 
interpretação geomorfológica. Para o autor, os glaciares provenientes do vale de Horcones, do vale 
de Vacas e do vale do Tupungato confluíam em Punta de Vacas e criaram aqui uma moreia que 
posteriormente terá sido coberta por material fluvioglaciar que a terá mascarado. A jusante desta 
moreia iniciam-se os terraços fluvioglaciares do rio Mendoza resultantes do acarreio de material 
resultante da lavagem pelas águas de fusão dos depósitos glaciares. 
Salomon (1969) identificou nesta área uma moreia de fundo, a montante da confluência do 
rio Cuevas com o rio Tupungato, geralmente coberta por terraços fluvioglaciares, assim como várias 
moreias laterais que se prolongariam de forma descontínua até à confluência do rio Cuevas com o rio 
Vacas. Neste complexo de Punta de Vacas, Salomon (1969) refere a importância de um grande 
terraço fluvioglaciar que se iniciaria a montante da localidade e que se estende praticamente até 
Uspallata, 40 km a jusante. A própria povoação de Punta de Vacas assenta sobre este terraço que foi 
objecto de análise no ponto referente aos depósitos fluvioglaciares. No entanto, o autor destaca os 
últimos testemunhos da moreia naquilo que ele designou por “ilhas”, a 50 m acima do terraço, 
preservadas em locais de confluência dos vales. A erosão fluvial produzida pelo rio Tupungato, rio 
Vacas e rio Cuevas tem desmantelado grande parte da moreia, de forma muito eficaz devido ao 
carácter torrencial das linhas de água. Esta situação tem colaborado no aparecimento de formas e 
depósitos fluvioglaciares que se desenvolveram a jusante de Punta de Vacas ao longo do rio 
Mendoza.  
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Fig. 218: Imagem de satélite da área de Punta de Vacas. 
 
Salomon (1969) ponderou a hipótese de também a moreia de Punta de Vacas se tratar de um 
depósito de deslizamento. Para Salomon (1969), o depósito de Punta de Vacas comporta-se como 
um tampão, com cerca de 310 m de altura acima do talvegue, e assemelha-se a uma moreia frontal 
bloqueada e comprimida pelo material rochoso constituído por vários blocos angulosos e 
desordenados envoltos numa matriz terrosa. A existência de depósitos lacustres a montante pode 
ser interpretada como o resultado de um tarn, provocado por uma barreira morénica, aquando do 
recuo do glaciar. No entanto, a existência de colorações distintas no depósito, assim como a 
existência de inúmeros depósitos de deslizamentos e solifluxões que preenchem toda a área, deixam 
o autor com algumas dúvidas. 
Espizúa (1989) aponta o drift de Punta de Vacas como sendo o mais antigo do vale de Cuevas, 
com base, quer na sua posição, quer na análise do till efectuado próximo da localidade de Punta de 
Vacas. A autora salientou a maior maturidade do depósito e a existência de afloramentos pequenos, 
escassos e dispersos com declives muito suaves (90 em média) e com existência de cobertura vegetal, 
como sinais da antiguidade deste depósito em relação àqueles que foram abordados anteriormente. 
A análise do till tipo identificou uma litologia diversificada com vulcanitos da Formação de Abânico, 
calcários do Grupo de Mendoza, arenitos da Formação Tordillo, plutonitos e vulcanitos do Ciclo 
Eruptivo Varíscico. O till é rochoso e tem uma matriz areno-argilosa calcária, com blocos estriados e 
polidos, especialmente vulcanitos de grão fino que conservam melhor estas marcas face à sua maior 
resistência à meteorização. A meteorização dos blocos é muito elevada, com valores de 98%, e cerca 
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de 98% de blocos são subangulosos a arredondados. O till apresenta uma cor acastanhada, maciço, 
solto e semi-compacto (no entanto, mais duro que os tills anteriores), os clastos alcançam 30 cm de 
diâmetro, predominando os de tamanho 4 a 10 cm, com uma película de carbonato de cálcio 
(resultado da sua posição a jusante de Puente del Inca). Estas características do till serão utilizadas 
no capítulo correspondente à reconstrução paleoclimática do vale de Horcones.   
Quando se chega às proximidades de Punta de Vacas vindos de Puente del Inca, na Ruta 7, 
começa-se a ver evidências maiores e mais nítidas de existência de material morénico que aí tem 
início e se prolonga escassamente para jusante de Punta de Vacas no que seria a zona proglaciar. 
Este material morénico raramente aparece com a forma típica de moreia, salvo raras excepções 
preservadas lateralmente no vale, mas a cobertura morénica parece evidente, aparecendo muitas 
vezes coberta pelo terraço fluvioglaciar, como salientou Salomon (1969). Este material morénico 
parece estender-se até aos 2350 m, embora não seja muito nítido, daí que nem todos os autores 
estejam de acordo com esta altitude.  
Para Salomon (1969) e Capitanelli (1972), a moreia de Punta de Vacas resultaria de 
confluência de três glaciares que desceriam o vale de Cuevas, Vacas e Tupungato e que aqui se 
juntariam. Esta moreia marca o avanço mais significativo dos gelos no Quaternário, atingindo os 
2395 m de altitude. Para os autores, o glaciar de Tupungato era o mais importante. No entanto, 
Espizúa (1989) considera que, quer do rio Tupungato, quer do rio de Vacas, nenhuma língua glaciar 
alcançaria o glaciar do rio Cuevas. O glaciar que chegaria a Punta de Vacas era a combinação das 
línguas glaciares que desciam o vale de Horcones e Cuevas e que terá chegado aos 2350 m. Espizúa 
(1989) interpreta a moreia existente no final do vale Tupungato como os restos de uma moreia 
terminal do glaciar que adoptou uma forma de espátula ou lóbulo quando chegou a um sector do 
vale mais amplo pois existem na moreia depósitos lacustres laminados cobertos por sedimentos 
fluvioglaciares que indicam que desse vale não viria nenhum glaciar quando o glaciar de Cuevas 
entrou no vale. Quanto às evidências de moreias no vale de Vacas, Espizúa e Corte (1981) e Espizúa 
(1989) não as encontraram abaixo dos 3100 m, e apontam a forma do vale em V como um dos 
indicadores para a não existência de uma língua glaciar a descer este vale até Punta de Vacas. No 
entanto, os autores não descartam a hipótese de tal já ter ocorrido e de que a moreia possa, 
inclusive, ter sido removida pelos diversos movimentos em massa. Ao longo do vale do rio Cuevas, 
desde Penitentes até Punta de Vacas, parecem existir alguns testemunhos de moreias laterais que 
Salomon (1969) e Espizúa (1989) interpretam como sendo moreias laterais contemporâneas da 
glaciação de Punta de Vacas.  
Em suma, independentemente da posição dos autores referidos, todos concordam que o 
material morénico existente na área de Punta de Vacas resultará do avanço do glaciar que vinha de 
Horcones e se juntava a outros glaciares, correspondendo ao maior e mais antigo avanço do glaciar 
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no vale. Sendo assim, o glaciar que chegava a Punta de Vacas constituía uma língua única que tinha 
origem em várias línguas glaciares, e a moreia aí existente seria uma moreia triangular de 
confluência, semelhante às que Borde (1966) estudou do lado chileno. 
  
2.2.2. Blocos erráticos, drumlins e eskers  
Os blocos erráticos consistem em blocos rochosos de dimensões consideráveis, 
frequentemente superiores a um metro, que foram desgastados, transportados e depositados por 
um glaciar a jusante do local de origem. A competência erosiva do glaciar permite-lhe transportar 
estes blocos isoladamente ou em conjuntos, apresentando uma organização aleatória. A posição 
destes blocos na vertente permitem reconstruir o percurso e extensão do glaciar, já que se trata de 
depósitos alóctones, constituídos por materiais exógenos, isto é, provindos de outras áreas, à 
semelhança de todos os depósitos glaciares. Na área em estudo os blocos erráticos são bastante 
frequentes a jusante da frente do glaciar Horcones Inferior e junto das diferentes moreias dos 
glaciares. No entanto, apesar de mais raros, também existem blocos erráticos nas moreias actuais do 
Horcones Inferior.  
Na área de Confluência, onde está bem preservada a moreia latero-frontal da margem direita 
do glaciar Horcones Superior, que se mistura com a moreia da Tolosa (3500 m), existem vários blocos 
erráticos, alguns deles de dimensões consideráveis. Blocos com dimensões de 15 m de comprimento 
e 8 m de altura são comuns a cotas superiores da moreia. A cotas mais baixas, mas em maior 
número, encontram-se outros mais pequenos, rondando os 3-4 m de altura. Estes encontram-se 
frequentemente a meia vertente, já mais próximos do vale actual da ribeira do Horcones Superior. A 
maioria dos blocos erráticos apresenta forma stoss-lee, com uma face nitidamente erodida e cujos 
materiais se acumulam na base do bloco (fig. 219).    
Na moreia mediana também existem vários blocos erráticos e, à semelhança dos que se 
encontravam na moreia latero-frontal do Horcones Superior, também exibem forma stoss-lee, com 
os materiais erodidos acumulados na base do bloco. Muitos dos blocos desta moreia exibem sinais 
de erosão periglaciar actual, nomeadamente nichos nas faces voltadas a sul, sudeste e sudoeste. 
Correspondem a processos de tafonização (fig. 220). Para além de existirem vários blocos erráticos 
nas moreias da área de Confluência, é também aqui que existe maior diversidade morfológica destas 
formas.  
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Fig. 219: Bloco errático da moreia mediana exibindo forma stoss-lee. 
 
 
Fig. 220: Bloco errático exibindo nichos nas faces voltadas ao quadrante sul, localizado na moreia mediana do Horcones 
Inferior e Superior.  
 
Na moreia de Confluência há inúmeros blocos erráticos, quer a meio da vertente, quer na 
base. A moreia que se encontra preservada na margem esquerda de Confluência exibe dezenas de 
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exemplares de blocos erráticos de dimensões muito variadas, desde os blocos de 1 a 2 m de altura 
até alguns exemplares com 8 a 10 m de altura (fig. 221). 
 
Fig. 221: Blocos erráticos na moreia de Confluência.  
 
O vale de Las Leñas, um pequeno vale em frente à moreia de Confluência, exibe exemplares 
fabulosos de blocos erráticos, alguns deles pendurados literalmente na vertente. São os blocos 
erráticos de maior dimensão da área em estudo e alguns exibem evidências de mobilização posterior 
na vertente. De realçar que encontram-se, lado a lado, blocos erráticos e blocos de grande dimensão 
provenientes de queda de blocos dos picos rochosos circundantes. Uma análise atenta permite ver 
que os blocos erráticos apresentam evidências de mobilização glaciar com estrias, áreas polidas e 
evidências de algum arredondamento nas arestas, ao contrário dos outros que apresentam arestas 
vivas e fracturadas (fig. 222). O glaciar rochoso fóssil da Tolosa está repleto de blocos erráticos de 
dimensões métricas, envoltos em blocos mais pequenos e alguma matriz (fig. 223).  
 
Escala humana 
Escala humana 
Bloco errático 
Bloco errático 
Bloco errático 
Bloco errático 
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Fig. 222: Blocos erráticos do vale de Las Leñas. 
 
Bloco errático 
Bloco errático Queda de bloco da vertente 
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Fig. 223: Blocos erráticos no glaciar rochoso fóssil da Tolosa. 
 
 
Fig. 224: Blocos erráticos na moreia de Horcones. 
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Na área de Horcones também existem dezenas de blocos erráticos. Muitas ainda se 
encontram nas vertentes, incluídos no material morénico, outros já se deslocaram na vertente e 
ocupam agora o fundo do vale do rio Horcones (fig. 224).  
A presença de blocos erráticos nas vertentes e a sua posição topográfica compatível com a 
das moreias permitiu identificá-los como blocos erráticos morénicos. Face ao forte declive das 
vertentes e à actividade peri e paraglaciar, os blocos erráticos existentes a cotas superiores já terão 
sido mobilizados. A presença de blocos erráticos nas diferentes moreias e vales permitiram traçar a 
superfície da área glaciada no vale do Horcones Inferior e vales tributários. Todas as rochas 
encontradas correspondem a blocos que foram transportados pelo glaciar e depois deixados nas 
vertentes, nas moreias ou no fundo dos vales. Nenhuma das rochas encontradas faz parte do 
substrato rochoso. 
Um drumlin é um domo alongado em forma de dorso de baleia resultando da deposição dos 
materiais transportados pelos glaciares, sendo o seu eixo longitudinal paralelo ao movimento do 
gelo. Os drumlins foram tipificados por Hart (1997) em: drumlins com núcleo de rocha, drumlins 
deposicionais e drumlins de erosão (fig. 225). Os primeiros são uma classe específica de drumlins 
porque têm um núcleo perfeitamente identificável. Este tipo de drumlin forma-se quando a rocha de 
base representa um obstáculo atrás do qual uma área permite a deposição dos sedimentos 
subglaciares.  
 
 
Fig. 225: Tipologia dos drumlins proposta por Hart (1996). a) de deposição; b) de erosão; c) de deformação. 
 
Os drumlins de erosão são distintos dos anteriores e em termos de formação têm uma 
génese oposta à dos drumlins de núcleo de rocha. O seu núcleo é maioritariamente composto por 
um till homogéneo, onde o till fabric está orientado para jusante, ou podem apresentar uma 
sequência interna estratificada e truncada. Os drumlins de deformação podem ocorrer quando existe 
um lado abrupto deformado, por compressão, por meio de dobras subglaciares e, finalmente, 
quando há deformação extensional. O grau de deformação do núcleo vai depender da sua força 
relativa. Esta deformação é muitas vezes associada à erosão (Hart, 1997).  
Na área em estudo, poderão existir alguns drumlins na área da moreia de Horcones. O 
mirador do Aconcágua, um dos lugares mais turísticos na moreia de Horcones, poderá corresponder 
276 
 
a um drumlin associado a uma moreia hummock. Se tal for o caso, aparentemente tratar-se-á de um 
drumlin de erosão já que o seu interior é composto por um till (fig. 226).  
 
Fig. 226: Possível drumlin de erosão do mirador do Aconcágua, na moreia de Horcones. 
 
Os eskers correspondem a formas de acumulação fluvioglaciar nas moreias de fundo, sob a 
forma de cristas alongadas, estreitas e sinuosas compostas por areia e argila. A escorrência de água 
supraglaciar acaba por se infiltrar no interior do glaciar através de crevasses, fendas, moulins ou 
termocarsos. A fusão do gelo provoca o escoamento da água para o interior do glaciar em túneis que 
assentam sobre a moreia de fundo ou a rocha-mãe. Estes túneis acabam por acumular sedimentos 
no seu interior, que fluem juntamente com a água da superfície. Esta escorrência permite a 
acumulação de material subglaciar aquando da ablação do glaciar, e quando o glaciar desaparece, 
sobressaem na paisagem formas de acumulação sinuosas a que designamos eskers. Não foram 
encontrados vestígios destas formas na área em estudo, o que parece estar associado a um conjunto 
de factores, nomeadamente o carácter coberto e rochoso dos glaciares que inviabiliza a formação de 
canais subglaciares bem organizados e desenvolvidos, associado a uma dinâmica surge, que por sua 
vez, pode contribuir para o desmantelamento destes canais nas fases activas. 
 
2.3. Formas e depósitos fluvioglaciares em ambientes proglaciares ou associados 
Nas áreas glaciadas de vale são comuns as formas e depósitos estratificados resultantes da 
acumulação de material detrítico transportado pelo glaciar mas posteriormente depositado pela 
água proveniente do degelo. Esta morfologia está associada a ambientes proglaciares ou associados 
e, embora atinjam maiores dimensões nos glaciares continentais, são também importantes nas áreas 
glaciadas pelos glaciares de montanha ou de vale.   
Os depósitos fluvioglaciares associados a ambientes proglaciares apresentam fácies que 
resultam da reorganização dos materiais por fusão de água, o que pode produzir estruturas 
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sedimentares. Os depósitos são geralmente bem calibrados. Em ambientes proglaciares associados a 
ambientes periglaciares, o congelamento-descongelamento provoca uma melhor estratificação. 
De acordo com o ambiente de deposição glaciar, as fácies associadas aos depósitos são 
distintas. Sendo assim, o quadro XXV visa sintetizar as fácies em função dos seus ambientes de 
deposição. Os depósitos glaciares primários foram alvo de estudo detalhado no capítulo 
correspondente às formas e depósitos glaciares de montanha.  
 
Quadro XXV: Tipos de depósitos associados aos depósitos glaciares 
Depósitos glaciares primários Depósitos proglaciares 
Depósitos transportados pelo gelo ou 
em suspensão 
Zonas de contacto com o gelo Ambiente proglaciar Glaciolacustre/marinhos 
Glaciotectónica  Areias com ripples cross – fácies 
laminadas 
Varvas 
Till de alojamento Areias com estrutura cruzada Lamas e diamicton 
Till de deformação Mantos de cascalho Clastos caídos (dropstones) 
Till de fusão Mantos de siltes e argilas Diamicton de degelo 
Outros tills…   
 
A ribeira de Horcones Inferior e o rio Horcones são as duas linhas de água mais importantes 
da área em estudo. Estas linhas de água correm encaixadas nos depósitos morénicos e nos depósitos 
de vertente que preenchem o fundo do vale. O rio Cuevas ainda drena a área em estudo, embora 
num trajecto muito reduzido entre Horcones e Puente del Inca. A ribeira de Durazno, apesar de 
efectuar um percurso relativamente extenso na área em estudo, apresenta um caudal reduzido 
durante quase todo o ano. Trata-se essencialmente de uma ribeira temporária, como outras, por 
exemplo a ribeira da Tolosa, que optamos por não incluir nesta análise já que não apresentam 
formas ou depósitos fluvioglaciares relevantes (fig. 227).  
O retrocesso do glaciar Horcones Inferior durante o Holocénico permitiu criar ambientes de 
deposição fluvioglaciar associado a ambientes proglaciares e desenvolver formas e depósitos típicos 
destas áreas. Destaca-se no entanto que todas as formas existentes são de dimensão reduzida, e 
algumas delas ainda bastante recentes.  
As relações entre a hidrografia e a estrutura geológica ilustram a sua influência sobre a 
morfologia, apresentando-se a rede hidrográfica adaptada à estrutura, à litologia e/ou tectónica. A 
adaptação da rede hidrográfica à estrutura é uma situação em que os cursos de água se localizam 
nos afloramentos rochosos menos resistentes à erosão, se orientam conforme as deformações, ou se 
dispõem de acordo com a fracturação. Muitos padrões de drenagem são directamente determinados 
pelas características estruturais do substrato rochoso. Quer a ribeira de Horcones Inferior, quer o rio 
Horcones efectuam um trajecto perfeitamente adaptado à estrutura, utilizando áreas de maior 
fragilidade geológica nomeadamente adaptando-se à tectónica de fracturação.  
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Fig. 227: Rede hidrográfica principal da área em estudo e localização dos depósitos fluvioglaciares referidos. 1 – Depósito da 
margem direita da ribeira do Horcones Inferior; 2 – Depósito da margem esquerda da ribeira do Horcones Inferior; 3 – 
Depósito do rio Horcones; 4 – Depósito da confluência do rio Horcones com o rio Cuevas em Puente del Inca.  
 
Numa perspectiva geomorfológica, os cursos de água são essencialmente agentes de 
desgaste, transporte e acumulação de sedimentos que transferem grandes quantidades de material 
sólido desde as cabeceiras do glaciar Horcones Inferior, na parede sul do Cerro Aconcágua, até cotas 
mais baixas do vale.  
 
2.3.1. Sedimentação fluvial no vale da ribeira do Horcones Inferior 
Os processos fluviais, embora possam ter lugar no próprio glaciar, em termos morfológicos 
iniciam-se verdadeiramente após o seu términus, ou seja na moreia frontal, onde a sedimentação 
provocada pela ribeira de Horcones Inferior começa. A água proveniente da ablação do Horcones 
Inferior flui sob o glaciar e aparece na sua frente brotando de um canal inferior bastante baixo ao 
qual não é possível o acesso. (fig. 228 e 229).  
A ablação do glaciar Horcones Inferior também alimenta a ribeira do Horcones Inferior com 
água supraglaciar. A partir desse local, associam-se aos depósitos glaciares os materiais 
fluvioglaciares, já que a erosão fluvial passa a ser muito intensa. A ribeira do Horcones inferior flui 
assim sobre um leito talhado em material morénico (da moreia frontal a montante de Confluência) 
que se vai misturando com material fluvioglaciar da erosão actual.  
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Fig. 228: Fácies dos depósitos associados a lóbulos fluvioglaciares e planícies de outwash na frente do glaciar Horcones 
Inferior. 
 
Por baixo do glaciar Horcones Inferior parece existir um substrato detrítico, aparentemente 
congelado, bastante compactado devido à pressão efectuada pelo gelo glaciar. A evolução 
geomorfológica da área sugere que se trate de um till de alojamento que foi sobreposto aquando do 
avanço glaciar provocado pelo surge. As características do material que compõe este sedimento são 
muito importantes para compreender as características de drenagem e a resistência à sua 
desagregação. No entanto, a inacessibilidade ao material detrítico que se encontra na base do glaciar 
não permitiu a sua análise.  
 
Fig. 229: Água proveniente do degelo glaciar na frente do glaciar Horcones Inferior. 
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2.3.1.1. Planícies de Outwash22 
As planícies de outwash, deltas de outwash ou cones de outwash correspondem a áreas de 
acumulação de detritos carregados pela água proveniente do degelo do glaciar a partir da moreia 
frontal e de fundo. Os cursos de água resultantes do degelo glaciar podem fluir em túneis dentro e 
por baixo do gelo e/ou em leitos na frente glaciar. Os cursos de água acolhem o material detrítico do 
glaciar, transportando e depositando os sedimentos a jusante. Os sedimentos apresentam-se 
estratificados e bem calibrados, podendo apresentar estratificação cruzada. No seio das planícies e 
na frente de um glaciar podem ocorrer kettles associados à lavagem (outwash), pequenas 
depressões circulares resultantes da fusão de blocos de gelo, que ficaram aprisionados num 
determinado ponto da planície (fig. 230) (Benn e Evans, 2010).  
 
Fig. 230: Área de acumulação de material fluvioglaciar na ribeira de Horcones Inferior. 
 
Na área em estudo não existem actualmente formas fluvioglaciares de tipo outwash, no 
entanto, face ao retrocesso do glaciar no Holocénico há o aparecimento de situações embrionárias 
desta morfologia. Face à posição actual do glaciar Horcones Inferior, começa-se a desenhar a jusante 
da frente do glaciar áreas de deposição de material que evidenciam erosão glaciar e fluvial. Este 
material começa a depositar-se ao longo da ribeira de Horcones Inferior e do rio Horcones, no 
entanto, face ao seu posicionamento recente em termos geológicos, ainda não foi capaz de desenhar 
uma verdadeira planície de outwash. Acresce ao factor citado, o facto desse material se encontrar 
                                                             
22
 O termo outwash poderia ser traduzido por lavagem ou proglaciar, mas neste trabalho optou-se por conservar a 
terminologia anglo-saxónica. 
Local onde se começa a desenhar 
uma pequena planície de outwash 
actual. 
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muito mesclado com material glaciar proveniente do desmantelamento das moreias holocénicas e 
pleistocénicas pelo surge do glaciar Horcones Inferior.     
 
2.3.1.2. Moreias e níveis de terraço – Avanços e retrocessos do glaciar no Holocénico 
Um das questões que surgem quando se olha para o vale do Horcones Inferior a jusante do 
glaciar é: terá o actual ribeiro do Horcones Inferior capacidade para continuar a talhar o vale e 
desmantelar a moreia frontal a montante de Confluência? A verdade é que não parece. Este vale 
hoje ocupado pela ribeira de Horcones Inferior terá sido já várias vezes “galgado” por eventos surge 
do glaciar. Só assim se parece compreender que exista um vale desta dimensão. Existem marcas de 
que o glaciar terá avançado de forma rápida no terreno e que o seu posterior retrocesso terá sido 
feito de forma mais lenta. Na frente do glaciar Horcones Inferior, nos meses de Verão é frequente 
ocorrerem mud flows ou till flows, que correspondem a fluxos de lamas e de till que se estão a 
formar na frente actual do glaciar pelo degelo (fig. 231 e 232).  
 
Fig. 231: Fluxo de till na frente do glaciar Horcones Inferior. 
 
A ocorrência destas situações são muito comuns ao fim da manhã, quando a radiação solar 
apresenta um menor ângulo de incidência sobre o glaciar e sobre o material detrítico que se 
encontra sobre ele. O aumento da ablação nessas horas incrementa a quantidade de água disponível 
e promove a mobilização dos materiais finos sobre o glaciar, mas também sobre a moreia frontal.  
Glaciar Horcones 
Inferior 
Moreia frontal 
Fluxo de till 
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Fig. 232: Fluxo de till na frente do glaciar Horcones Inferior. 
 
Nas lamas existentes a cerca de 30 metros da frente do glaciar Horcones inferior, os 
depósitos da margem direita da ribeira do Horcones Inferior parecem exibir níveis lacustres 
semelhantes a varvas. As varvas são depósitos glaciolacustres compostos por camadas alternadas de 
materiais finos e outros ligeiramente mais grosseiros, cuja deposição ocorre num lago criado na 
frente do glaciar. Os siltes e argilas acabam por se misturar com materiais ligeiramente mais 
grosseiros (fig. 233). As varvas são utilizadas para datar depósitos glaciares uma vez que o processo 
de sedimentação apresenta diferenças sazonais. No Inverno, a superfície do lago congela permitindo 
a deposição de materiais finos, tipo argilas e siltes. No Verão, a superfície do lago descongela 
permitindo a deposição de material mais grosseiro transportado pela água do degelo, face a um 
aumento da ablação do glaciar nessa altura do ano (fig. 234).  
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Fig. 233: Pormenor do depósito tipo till flow na margem direita da ribeira do Horcones Inferior. 
 
 
Fig. 234: Pormenor do depósito tipo mud till na margem direita da ribeira do Horcones Inferior. 
 
À medida que nos distanciamos para jusante da frente do glaciar actual existem mais 
depósitos de natureza fluvioglaciar. Os depósitos fluvioglaciares associados à ribeira de Horcones 
Inferior permitem testemunhar avanços e retrocessos do glaciar. Existem nas margens da ribeira, 
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encaixados nas moreias de Confluência, níveis distintos de depósitos calibrados alternados com 
níveis de till.  
É possível identificar, na margem esquerda da ribeira do Horcones Inferior, dois níveis de 
depósitos bem calibrados acima do leito actual, o que significa muita água envolvida no processo de 
deposição e um ambiente fluvial. Isto sugere que o glaciar já terá avançado nesta área e depois 
recuado várias vezes ao longo do Quaternário. No entanto, convém realçar que apesar destes níveis 
serem nítidos na topografia, os materiais no depósito estão menos bem preservados devido a uma 
constante mobilização dos materiais nas vertentes (fig. 235 e 236).  
 
Fig. 235: Depósito fluvioglaciar na margem esquerda do vale da ribeira do Horcones Inferior. 
 
Foi feita a análise detalhada de um perfil-tipo do depósito da margem esquerda da ribeira do 
Horcones Inferior (fig. 237), com cerca de 100 metros de comprimento e aproximadamente 4 metros 
de altura. O depósito não apresenta vegetação ou evidências de matéria orgânica, nem fósseis e 
situa-se a cerca de 30 metros a jusante da frente actual do glaciar Horcones Inferior. Aparentemente 
este depósito faz parte da moreia embora tenha material não morénico incorporado. O depósito 
contacta com um bloco de origem glaciar, que apresenta várias estrias e superfícies polidas, com 
cerca de 8 metros de altura. O contacto inferior do depósito não é visível mas parece assentar sobre 
um nível de cascalho e areia misturado com o material do leito actual da ribeira do Horcones Inferior. 
Não há contacto com a rocha-mãe visível. O depósito apresenta uma coloração relativamente 
uniforme oscilando entre o bege escuro e o castanho acinzentado.  
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Fig. 236: Depósito fluvioglaciar da margem esquerda da ribeira do Horcones Inferior. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). BL – Nível 
de blocos; Dmm – Diamicton de suporte matricial, maciço; Ch – Cascalho laminado horizontalmente; Am – Areias maciças; Fotografias: 1. Aspecto do contacto do depósito com um bloco 
errático com estrias e superfícies polidas; 2. Aspecto do segundo leito calibrado, suportado pelos clastos que rondam os 10 cm, sem matriz e constituído por cascalho. Este leito apresenta-se 
escavado no perfil; 3. Sexto leito, pouco calibrado com textura polimodal e suportado pela matriz. Este nível tem bastante matriz, sempre superior a 50%, e os blocos podem atingir cerca de 
50 cm.   
A 
 
2 
3  
1 
Am 
3 m 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
2 m 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1 m 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
0 m 
1 Metro 
15 Cm 
Dmm 
Dmm 
Dmm 
Ch 
Ch 
BL 
70 Cm 
40 Cm 
1,20 Cm 
15 Cm 
15 Cm 
286 
 
 
Fig. 237: Níveis de depósito bem calibrado na margem esquerda do vale da ribeira do Horcones Inferior. 
 
É possível observar 7 leitos distintos no perfil do depósito analisado. Começando pela base, o 
primeiro, terceiro e sexto leitos são semelhantes, apresentando-se mal calibrado e suportado pela 
matriz com muitos clastos. Estes leitos parecem corresponder a níveis de diamicton com bastante 
matriz, sempre superior a 50%. Os blocos podem atingir cerca de 50 cm. O primeiro leito é mais 
friável e solto, mas os níveis três e seis são muito compactos e maciços.  
O segundo e quartos leitos apresentam um sedimento bem calibrado, sendo que estão 
presentes partículas de tamanho distinto, como pedras e areias, e o leito tem uma estrutura 
suportada por clastos que rondam os 10 cm com algumas areias no seu seio. Estes dois leitos exibem 
pouca ou nenhuma matriz, apresentam-se escavados no perfil e são compactos, sendo que o 
segundo leito é bastante mais compacto do que o quarto. Sobre o quarto leito assenta um leito de 
areias com cerca de 3 milímetros, bem calibrado. Este leito é compacto e escavado na topografia, 
sobre o qual assenta um leito de diamicton. O último leito do depósito é composto por calhaus soltos 
e desagregados provenientes do movimento dos materiais actuais na vertente. É muito friável e 
cascalhento.  
A análise de uma amostra de 50 clastos do primeiro leito de diamicton permitiu apurar o 
grau de achatamento, a forma e o grau de arredondamento dos calhaus. A maioria dos clastos tem 
um grau de achatamento próximo do valor 2. Os clastos com valores próximos de 1 são mais raros. A 
1º Nível 
2º Nível 
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maioria tem valores baixos mas não se distancia muito do valor 2, significando que os clastos são 
pouco achatados. A média do grau de achatamento dos calhaus é de 2,38. Tentou-se estabelecer 
uma relação entre o comprimento do clasto e o seu grau de achatamento. Para tal, calculou-se a 
média do grau de achatamento para cada intervalo de comprimento da amostra. O gráfico da fig. 238 
mostra que o grau de achatamento vai aumentando à medida que o comprimento do clasto também 
aumenta. Isto indica que à medida que o comprimento do clasto aumenta, o clasto vai ficando mais 
anguloso, o que poderá significar que no momento de deposição haveria maior energia envolvida.    
  
Fig. 238: Grau de achatamento dos clastos por classe de 
comprimento. 
Fig. 239: Frequência dos clastos por classe de grau de 
achatamento.  
 
A maioria dos clastos é subanguloso (50%), sendo o restante subarredondado (18%), 
anguloso (16%), arredondado (12%) e muito anguloso (4%), evidenciando transporte e colisão com 
outros materiais (fig. 240). Os clastos são maioritariamente prismáticos (48%) e tabulares (42%) (fig. 
241).   
 
 
 
Fig. 240: Grau de arredondamento Fig. 241: Forma dos clastos 
 
Os leitos apresentam uma geometria paralela entre eles sem inclinação significativa, mas 
acompanhando o declive do vale, sempre sem estratificação. O contacto entre os leitos é feito com 
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superfícies onduladas, não havendo evidências de dobramentos, deslocamentos ou falhas. Em todos 
os leitos que compõem o depósito os clastos apresentam uma orientação preferencial para jusante.  
A análise do depósito sugere que, apesar de ser um depósito bastante complexo, fruto da 
sua localização numa área de avanço e retrocesso glaciar, trata-se de um depósito que testemunha 
uma dinâmica recente do glaciar Horcones Inferior e das vertentes circundantes. Os níveis de 
diamicton parecem corresponder às evidências da erosão glaciar que se produziram durante os 
avanços do glaciar Horcones Inferior, em que ele iria abrindo o vale e depositando os sedimentos que 
transportava à sua frente. Trata-se assim, de um till de fusão cujo processo de formação foi 
interrompido pelo retrocesso do glaciar ou pela sua estagnação, testemunhado pelos níveis 
cascalhentos, bem calibrados e sem matriz. Estes leitos bem calibrados testemunham a existência de 
um ambiente rico em água mas, face ao baixo grau de arredondamento dos calhaus, ainda muito 
perto da frente do glaciar e com pouco transporte fluvial. O quinto leito, mais calibrado e arenoso, 
embora maciço, parece corresponder a um fluxo de till provocado pelo degelo glaciar muito comum 
nos glaciares de montanha com dinâmicas surge. Este pequeno fluxo de lama terá provocado um 
leito com cerca de 15 centímetros ao qual se sucedeu um novo avanço do glaciar e a construção de 
um novo till.     
O sétimo leito, que assenta sobre todo o depósito corresponde a material de vertente, é 
oriundo do desmantelamento da moreia que se encontra posicionada acima na vertente, misturado 
com material detrítico proveniente de processos actuais de crioclastia.  
A permanência do glaciar numa área mais a jusante da sua posição actual permitiu a criação 
de depósitos de till sobre depósitos fluviais mais calibrados, cujo perfil é bem visível na margem 
direita da ribeira. Um corte no terreno permite observar dois leitos de características fluviais 
bastante mais nítidos do que aquilo que se observava na margem esquerda, intercalados por 
diamicton correspondente ao till de fusão (fig. 242).  
Na margem direita da ribeira do Horcones Inferior, existe um depósito mais ou menos 
semelhante ao da margem esquerda, mas mais espesso e mais desenvolvido e preservado. O 
depósito apresenta sete leitos distintos, dois dos quais com características fluviais, bem calibrados e 
com blocos arredondados e subarredondados. Foi realizada uma análise detalhada ao depósito com 
cerca de 10 metros de altura e 15 metros de comprimento. O depósito encontra-se exposto a sul e 
assenta sobre a moreia de fundo do glaciar embora não tenha sido possível observar este contacto, 
nem a rocha-mãe. A base do depósito está preenchida por material que cai da vertente, e a pouco 
mais de um metro de altura em relação ao leito actual da ribeira do Horcones Inferior, distando cerca 
de 5 metros da ribeira. Este depósito localiza-se a cerca de 130 metros da frente do glaciar Horcones 
Inferior. O depósito faz parte da moreia mediana de Confluência. Não existe material orgânico, 
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vegetação ou fósseis. O depósito apresenta uma cor acastanhada uniforme mas é possível distinguir 
sete leitos distintos (fig. 243).  
 Fig. 242: Depósito na margem direita da ribeira do Horcones Inferior. É possível distinguir claramente um nível inferior bem 
calibrado, associado a uma fase de deposição fluvioglaciar, colmatado por um nível de depósito tipo till morénico, com 
blocos de características heterométricas, quer de dimensão como de forma.  
   
 O primeiro leito está bastante tapado pelos materiais que vão caindo dos leitos 
sobrejacentes mas, nos locais onde é possível observá-lo, corresponde a um leito pouco calibrado, 
sem estratificação, com clastos que vão desde os 2 centímetros de diâmetro até blocos de dois ou 
três metros. A forma dos clastos é bastante heterométrica apresentando blocos arredondados, 
subarredondados, subangulosos e até angulosos. O leito é suportado por uma matriz arenosa e 
consolidado. Este nível apresenta material de diamicton típico dos tills. O segundo leito de depósito 
corresponde a um leito de blocos bem calibrado, sem matriz, com calhaus de tamanho variado, 
oscilando entre os 5 e os 50 centímetros. Este leito apresenta cerca de 30 a 40 centímetros de 
espessura. É nitidamente um leito com características fluviais, em que cerca de 82% dos blocos da 
amostra recolhida são arredondados ou subarredondados. O contacto superior e inferior entre este e 
os outros leitos é muito nítido e confortável. O terceiro leito é muito semelhante ao primeiro e exibe 
as mesmas características de diamicton apresentadas.  
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Fig. 243: Depósito fluvioglaciar da margem direita da ribeira do Horcones Inferior. Estratigrafia do corte: Litofácies segundo Benn e Evans (2004 e 2010) e Kruger e Kjaer (1999). Bmg – Blocos 
suportados pela matriz, graduado; Dmm – Diamicton de suporte matricial, maciço; Dcm – Diamicton suportado pelos clastos, maciço; Bcm – Blocos suportados pelos clastos, maciço; GRm – 
Grãos de areia maciços e homogéneos; Fotografias: 1. Aspecto do depósito nos leitos superiores; 2. Aspecto do segundo leito calibrado, suportado pelos clastos que rondam os 10 cm, sem 
matriz e constituído por cascalho. 
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Sobre o leito de diamicton assenta um quarto leito, com cerca de 10 a 15 centímetros de 
espessura, composto por material fino, siltes, argilas e algumas areias. Este leito encontra-se 
escavado no depósito testemunhando uma menor resistência erosiva. O leito é friável. O quinto 
leito, com 2 metros aproximadamente, corresponde a material de tipo diamicton mas ligeiramente 
distinto dos leitos um e três, pois apresenta menos blocos de maior dimensão e mais matriz. Cerca 
de 70% é composto por matriz, sendo que esta suporta claramente o leito, com calhaus cujo 
tamanho oscila entre os 4 e os 20 centímetros. Da amostra analisada, cerca de 38% dos calhaus são 
subarredondados e 42% são subangulosos.  
O sexto leito corresponde a um leito com características fluviais, com o depósito suportado 
pelos calhaus, bem calibrado, na sua maioria arredondados e/ou subarredondados (83%). Apresenta, 
no entanto, algumas areias no seu seio envolvendo calhaus que na sua maioria oscilam entre os 6 
centímetros a mais de um metro. O sétimo leito apresenta cerca de 70 centímetros de espessura e é 
composto por um nível cascalhento com cerca de 70% de calhaus com 2-3 centímetros, areias e 
blocos subangulosos e subarredondados que atingem cerca de 30 centímetros. 
Neste depósito existem áreas onde os blocos rochosos desabaram na vertente e criaram 
pequenas cavidades que se vão perpetuando. Da passagem da água sobre o material detrítico e 
sobre as rochas surgem rochas erodidas com pequenas “marmitas de gigante” e blocos rolados.  
O leito da ribeira encontra-se preenchido por blocos provenientes do glaciar, já de si com 
algumas marcas de rolamento e desgaste fluvioglaciar, no entanto, face ao carácter torrencial da 
ribeira, a água escorre com fluxo considerável nos meses de Verão, quando a ablação glaciar é maior, 
criando rápidos com imensa capacidade erosiva sobre os blocos. Assim, os blocos rochosos ao longo 
do leito da ribeira de Horcones Inferior apresentam-se rolados e algumas das rochas já apresentam, 
inclusivamente, marcas de erosão turbilhonar do tipo “marmitas de gigante” (fig. 244 e 245). 
 
Fig. 244: Vale da ribeira do Horcones Inferior, onde a ribeira talha o seu percurso no seio dos materiais morénicos. 
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Fig. 245: Forte carga detrítica do leito da ribeira do Horcones Inferior. 
 
 
Fig. 246: Marcas de erosão turbilhonar nas rochas do leito da ribeira do Horcones Inferior. 
 
As “marmitas de gigante” resultam duma erosão turbilhonar decorrente da permanência de 
sedimentos transportados pelo curso de água que irão aprofundar pequenas depressões criadas na 
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rocha. As águas turbulentas carregadas de detritos provocam depressões escavadas nas rochas 
coesas e compactas, que acumulam materiais abrasivos que vão escavando “marmitas de gigante”, 
assegurando o aprofundamento e escavação do leito (fig. 246). 
Numa análise da geomorfologia fluvial de pormenor é possível destacar várias “marmitas de 
gigante” na ribeira de Horcones Inferior, resultantes da acção erosiva da água. O desgaste produz-se 
por intervenção predominante de processos mecânicos e trata-se de pequenas depressões cilíndricas 
escavadas nas rochas mais brandas e pouco coesas ou nos próprios blocos aluvionares, por acção dos 
materiais que acompanham o curso da ribeira.  
 
2.3.2. Sedimentação fluvial no vale do rio Horcones  
Na área de Confluência, na margem direita da ribeira de Horcones Inferior aflui a ribeira do 
Horcones Superior, criando o rio Horcones. O rio Horcones apresenta um trajecto de cerca de 9500 
metros até à sua confluência com o Rio Cuevas, em Puente del Inca. Durante o seu trajecto na área 
de Confluência, o rio escava o seu leito em material morénico e fluvioglaciar (fig. 247).  
 
Fig. 247: Vale do rio Horcones a jusante da moreia de Confluência. O rio abre o seu percurso nos materiais detríticos 
provenientes da erosão actual das vertentes e material fluvioglaciar com alguns blocos erráticos. Estes últimos, associados à 
diminuição do declive, permitem alguma sedimentação fluvial.  
 
Apesar de ter um percurso em alta montanha, fluindo sempre num vale encaixado com 
vertentes abruptas e inclinadas até à sua confluência com a ribeira de Durazno, o rio Horcones 
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apresenta pequenas áreas de deposição, associadas à perda de declive. As vertentes do vale podem 
atingir mais de mil metros de desnível neste percurso e encontram-se colmatadas por material 
detrítico proveniente da erosão actual. As áreas de deposição correspondem a situações pontuais, de 
pequena dimensão. Estão associadas à presença de locais de declive reduzido no perfil longitudinal, 
ou a locais onde a deposição de blocos erráticos bloqueia e diminui a circulação do curso de água, 
favorecendo a deposição (fig. 248). 
 
Fig. 248: Local de deposição fluvial no fundo do vale do rio Horcones. De notar as vertentes abruptas e colmatadas de 
detritos.  
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Nesta área, tal como no vale da ribeira de Horcones Inferior, não existem formas 
fluvioglaciares de tipo outwash, no entanto, há o aparecimento de situações primitivas desta 
morfologia, quer a jusante da moreia hummock de Confluência, quer a montante da confluência do 
rio Horcones com a ribeira de Durazno (fig. 249).  
 
Fig. 249: Área de acumulação de material fluvioglaciar no rio Horcones, na confluência com a ribeira Durazno. 
 
Os kames são superfícies de acumulação de topo aplanado que podem ficar salientes após o 
desaparecimento do gelo. São compostos por areias e cascalho, e correspondem a depósitos fluviais 
de obliteração lateral supraglaciares. Estas formas aparecem nas áreas de contacto entre material 
fluvioglaciar depositado e o gelo glaciar. Alguns kames correspondem a superfícies de acumulação 
construídos em lagos existentes perto da frente glaciar, formando-se aquando do desaparecimento 
da água do lago. A bibliografia não é unânime na distinção entre kame e eskers, e estes termos são 
frequentemente utilizados como sinónimos ou até confundidos, tal como referem Benn e Evans 
(2010). Na área em estudo não parecem haver formas em kame nem eskers. 
 
2.3.3. Erosão fluvial no vale do rio Cuevas, entre Horcones e Puente del Inca  
Em Horcones, o rio Horcones conflui com o rio Cuevas e este percorre cerca de 600 metros 
dentro da área em estudo. Na confluência dos dois rios há sedimentos fluvioglaciares bem visíveis no 
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corte da estrada por baixo da ponte da Ruta 7, quer na margem esquerda, quer na margem direita 
(fig. 250). Este corte expõe dois níveis distintos de depósitos fluvioglaciares bem calibrados 
intercalados por um nível argilo-arenoso. O primeiro leito do depósito, correspondente à base, é 
semelhante ao till da moreia hummock de Horcones, apresentando cerca de dois metros e meio de 
altura. O segundo leito é melhor calibrado, com menos matriz e blocos mais arredondados, 
apresentando cerca de um metro de espessura. O terceiro leito, menos espesso, tem cerca de vinte 
centímetros e apresenta materiais mais finos como siltes, argilas e areias. Sobre este, assenta uma 
camada fina de travertino (30 cm) e um novo leito fluvioglaciar com cerca de um metro de espessura. 
Esta sequência permite identificar um momento em que o glaciar esteve aqui parado tendo formado 
o depósito tipo till. Num momento posterior, o retrocesso do glaciar criou uma zona de drenagem 
fluvioglaciar em duas fases distintas, intercaladas por um período em que terá havido aqui um lago, 
do qual resta o terceiro leito com material lacustre.   
 
Fig. 250: Depósito sob a Ruta 7, na confluência do rio Horcones com o rio Cuevas.  
 
Ao longo do curto trajecto do rio Cuevas na área em estudo há alguns depósitos 
fluvioglaciares, muitos dos quais já pouco visíveis devido à intensa actividade erosiva actual que 
cobre as vertentes de detritos e às obras de construção das vias de comunicação (ruta 7 e linha 
férrea).  
 
Localização do depósito 
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2.3.4. Contributo de outros autores para a compreensão do vale do rio Cuevas até Punta de Vacas 
e do vale do rio Mendoza 
 As formas fluvioglaciares (de dimensão considerável) associadas à dinâmica dos glaciares em 
estudo encontram-se fora da área em estudo e a sua análise foi feita recorrendo ao contributo de 
outros investigadores. Salomon (1969) estudou os terraços de Punta de Vacas e observou três níveis 
de terraços planos. Os terraços mais baixos elevam-se acima dos aluviões actuais cerca de 10 a 20 
metros e o autor relaciona-os com o material morénico que aparece a uma cota semelhante na área. 
Sendo assim, para Salomon, este poderia ser um terraço de kame. O segundo nível de terraço 
encontra-se a 40 metros acima do leito actual, pelo que o autor tem alguma relutância em atribuir-
lhe uma origem glaciar e ao mesmo tempo também fluvial. Salomon salienta a forte mistura de 
material fluvioglaciar com material de vertente que na maioria dos casos se sobrepõe aos depósitos. 
Estabelecendo correlações com os materiais que aparecem a jusante no rio Mendoza, o autor atribui 
a este terraço uma origem lacustre, concluindo que nesta área existiria um lago onde diversas 
torrentes confluíam e que de forma espasmódica ia libertando as águas para o rio Mendoza.  
Espizúa (1989) aponta também as características do terraço fluvioglaciar de Punta de Vacas 
similares às da moreia, com escassos afloramentos, mal preservado e amplamente coberto por 
sistemas de cones aluviais, que se estendem ao longo do rio Mendoza para jusante (fig. 251).  
 
Fig. 251: Terraço fluvioglaciar nas imediações de Punta de Vacas.  
 
Segundo Enjalbert (1957), ao longo do rio Mendoza, de Punta de Vacas até às proximidades 
de Uspallata, desenvolve-se um terraço fluvioglaciar bastante extenso e espesso que corresponderia 
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à área proglaciar e onde uma planície de outwash se foi desenvolvendo ao longo de milhares de 
anos. O terraço fluvioglaciar do rio Mendoza está muito bem preservado e constitui provavelmente 
um dos melhores exemplos mundiais desta morfologia (fig. 252 e 253).  
 
Fig. 252: Terraço fluvioglaciar a jusante de Punta de Vacas.  
   
 
Fig. 253: Terraço fluvioglaciar do rio Mendoza.  
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 Sobre este terraço assentam hoje vários cones de detritos muitas vezes cobrindo-o, mas que 
nunca chegam a esconder completamente a forma de terraço (fig. 254).  
 
 Fig. 254: Terraço fluvioglaciar do rio Mendoza colmatado por cones detríticos.  
  
 Salomon (1969) aponta para a origem deste terraço o momento em que o glaciar chegaria a 
Punta de Vacas, e essa enorme massa de gelo teria uma ablação muito superior à dos glaciares que 
hoje ainda existem na área. Parece-nos que este facto poderia ficar a dever-se a uma temperatura 
menos elevada (uma vez que em Punta de Vacas o glaciar estaria a uma cota de cerca de 2400 
metros). Só esta combinação de factores poderia explicar a dimensão do terraço fluvioglaciar do rio 
Mendoza. Com a diminuição das precipitações e o aumento das temperaturas, o glaciar terá iniciado 
uma fase de retrocesso que não lhe terá permitido criar mais nenhum terraço desta dimensão, pois 
os cursos de água deixaram de ter capacidade para transportar os materiais para áreas tão distantes. 
 Enjalbert (1957) salienta a existência de dois grandes cones aluviais de origem glaciar, o cone 
aluvial de Mendoza (a cerca de 120 km a jusante de Puente del Inca) que resultaria da glaciação mais 
antiga do vale expressa no alto terraço de Uspallata; e o cone aluvial de Fray Luis Beltrán (a cerca de 
170 km a jusante de Puente del Inca, entre Maipu e Junin), com um terraço aluvial de vale médio, 
que teria sido construído durante a última glaciação. Esta ideia parece corresponder ao modelo 
proposto por nós no capítulo 5 (fig. 255), já que ele ainda salienta a possibilidade de existência de um 
terceiro associado a uma fase tardi-glaciar. 
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Fig. 255: Esboço geomorfológico do rio Mendoza e dos Andes entre Mendoza e Santiago do Chile, segundo Enjalbert (1957).  
Enjalbert H., (1957) La vallee du Rio Mendoza Argentine. Ensayo sobre la evolucíon del modelado de los Andes secos. 
Bulletin de l'Association de Geographes Francais 267-268, 10-27.  
 
 
Tentativa de síntese 
 Na área em estudo os glaciares deixaram, e continuam a deixar, formas de acumulação 
glaciares que revelam interesse especial (fig. 256). A existência de glaciares cobertos e rochosos 
permite uma morfologia ímpar com particular interesse no vale da Tolosa, onde um glaciar branco, 
se transforma num glaciar rochoso, que por sua vez dá origem a um glaciar rochoso fóssil, de onde o 
gelo interior já desapareceu. Esta sequência termina com um tarn. Segue-se a moreia frontal do 
glaciar da Tolosa mas que por sua vez se encontra misturada com material morénico do glaciar 
Horcones Superior, transformando-se numa moreia latero-frontal. O glaciar rochoso fóssil, tal como 
a moreia da Tolosa, encontram-se cheios de blocos erráticos.   
O vale do Horcones e do Horcones Inferior é bastante mais complexo, com cinco conjuntos 
morénicos compostos por: moreias actuais a montante de Confluência, moreias de Confluência, 
moreias de Horcones, moreias de Penitentes e moreias de Punta de Vacas. 
As moreias actuais a montante de Confluência estão relacionadas com o glaciar actual e 
posicionam-se de forma lateral e frontal ao glaciar. A análise do depósito sugere que se trata de um 
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till de fusão, correspondendo à actividade do glaciar, com três fases de intensa actividade separadas 
por duas fases mais calmas, mas que parecem evidenciar que a capacidade erosiva do glaciar tem 
vindo a diminuir, provavelmente associada à diminuição da própria massa e espessura glaciares. A 
moreia frontal foi dividida pelo avanço do glaciar Horcones Inferior no vale durante os eventos surge, 
apresentando uma parte características frontais, e outra latero-frontal, compostas por o que parece 
ser um till de deformação. O desmantelamento desta moreia mais antiga é acompanhado pela 
criação de uma nova moreia de retrocesso durante o processo de ablação glaciar.  
As moreias de Confluência correspondem a um conjunto morénico complexo, composto por 
uma moreia latero-frontal, uma moreia mediana e uma moreia hummock. Todas estas moreias 
apresentam vários blocos erráticos no seu seio. A moreia latero-frontal apresenta características de 
moreia frontal resultante do material que descia do vale da Tolosa, mas também de moreia lateral e 
frontal do glaciar que descia do vale do Horcones Superior. A moreia mediana corresponde a uma 
moreia criada pelo material de origem glaciar proveniente da junção do glaciar Horcones Inferior 
com o glaciar Horcones Superior e parece exibir um till de fusão, em que se diferenciam três fases de 
intensa actividade também separados por duas fases mais calmas, em que a competência erosiva do 
glaciar terá sido menor e mais lenta.  
A moreia hummock de Confluência é composta por dois sedimentos distintos, um vermelho e 
outro cinza, separados por material fino. As observações e análises realizadas sugerem que se trata 
de dois tills distintos, associados a dois eventos glaciares, correlacionáveis com outras moreias 
existentes a jusante. O till vermelho, subjacente ao cinza, parece corresponder a um till de fusão 
subglaciar, em que os clastos evidenciam transporte basal: arredondados, esféricos, estriados e 
facetados, e o till cinza parece corresponder a um till de fluxo, possivelmente supraglaciar, onde 
predominam clastos angulosos e subangulosos e com forma não esférica, incluindo blocos erráticos 
provenientes de locais distantes.  Esta moreia poderá corresponder a uma forma de glaciotectónica 
de tipo moreia bloco-empurrão, construída devido às compressões provocadas pelos avanços 
sucessivos do glaciar Horcones Inferior durante eventos surge. Contudo, poderá também 
corresponder a uma moreia hummock depositada de forma caótica a partir de gelo coberto de 
detritos do glaciar Horcones Inferior, também ela sujeita a compressões devido à dinâmica surge do 
glaciar, o que parece ser o caso. 
As moreias de Horcones apresentam-se dispostas em dois conjuntos, uma lateral e outra 
hummock. A moreia lateral de Horcones aparenta ser composta por um till de fusão e está associada 
a uma fase de avanço do glaciar no vale, sugerindo aqui uma estagnação glaciar. Também aqui 
existem vários blocos erráticos. Contemporâneas desta moreia existem alguns restos de moreias 
laterais entre Confluência e Horcones cujo till também parece ser de fusão mas com características 
supraglaciares mais evidentes. A moreia Hummock é mais controversa, já que não existe consenso no 
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que diz respeito à sua génese glaciar. Foram analisadas e problematizadas as hipóteses de este 
depósito se tratar de um depósito de megadeslizamento ou de origem glaciar, mas o estudo 
realizado permitiu aproximar-nos mais da hipótese glaciar. As observações e análise realizadas até ao 
momento parecem sugerir que a hipótese de este depósito ser de origem glaciar é mais provável em 
função de um conjunto de factores, nomeadamente a carência de mais depósitos do 
megadeslizamento nos vales do Horcones Inferior, do Horcones e da Tolosa, a ausência de uma 
cicatriz de deslizamento credível, a forma do depósito, as características sedimentológicas do 
depósito (que apontam para um till de fluxo, semelhante ao till cinza de Confluência), a posição 
topográfica e o tipo de moreia, possivelmente indicando que se trate de uma moreia de descarga 
glaciar. A moreia apresenta uma série de domos caóticos com material bastante heterométrico, com 
alguns blocos estriados e polidos, assim como blocos erráticos, optando-se assim por considerá-la 
uma moreia hummock. Alguns dos domos caóticos da moreia hummock de Horcones parecem 
lembrar drumlins, nomeadamente aquele onde se situa o Mirador da Parede sul do Aconcágua.  
As moreias de Penitentes e de Punta de Vacas, já fora da área em estudo, foram alvo de uma 
breve análise bibliográfica já que serão utilizadas no capítulo 5 onde se tentará fazer uma 
reconstituição paleogeográfica da área. A moreia de Penitentes será contemporânea das moreias 
laterais de Horcones, dos restos de moreias laterais entre Confluência e Horcones, bem como do till 
vermelho da moreia hummock de Confluência. A moreia de Punta de Vacas corresponderá ao maior 
e mais antigo avanço glaciar no vale de Cuevas e foi identificada por Salomon (1969) como sendo 
uma moreia de fundo, a partir de onde se inicia o ambiente proglaciar com os terraços do rio 
Mendoza.  
 As formas e depósitos fluvioglaciares existentes na área em estudo são bastante modestas e 
estão associadas ao recuo do glaciar. No vale do Horcones Inferior começam-se a desenhar pequenas 
planícies de outwash e existem moreias com leitos com características fluviais, o que nos indicia 
avanços e retrocessos do glaciar no vale durante o Holocénico. No vale do Horcones, o rio flui 
sempre num vale encaixado com vertentes abruptas e inclinadas até à sua confluência com a ribeira 
de Durazno, apresentando algumas pequenas áreas de deposição, associadas à perda de declive. Não 
existem, no entanto, planícies de outwash, nem formas em kame ou eskers. As verdadeiras formas 
fluvioglaciares associadas a ambientes proglaciares encontram-se a jusante de Punta de Vacas, ao 
longo do rio Mendoza, onde os terraços fluvioglaciares atingem grande expressividade morfológica. 
A existência de três cones aluviais de origem glaciar a jusante, o cone aluvial da Caucheta, o cone 
aluvial de Mendoza e o cone aluvial de Fray Luis Beltrán, parecem testemunhar três grandes 
glaciações pleistocénicas. 
 
  
303 
 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 256: Formas e depósitos de transporte e acumulação glaciar no vale de Horcones e Horcones Inferior. 
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3. O ACIDENTE GEOGRÁFICO DE PUENTE DEL INCA 
 Alonso de Ovalle, um sacerdote jesuíta, em 1646, chegou a Puente del Inca e fez a primeira 
descrição de que há registo deste local. Na sua obra "Histórica Relación del Reyno de Chile" escrevia: 
“No puedo pasar en silencio otra fuente, que se ve pasada la cordillera de la banda de Cuyo. El Río de 
Mendoza, que baja por aquella parte y corre al oriente, no es menor que el que llaman de Aconcagua 
y por otro nombre de Chile, y corre al occidente al mar del Sur y es receptáculo y madre de todos los 
arroyos y demás ríos, que corren por esta banda, como lo es el otro de Mendoza de los que corren por 
aquella. Haciendo pues a este de Mendoza oposición un monte de yeso, le horadó de manera que 
dejó hecho un puente, por donde pueden pasar dos y tres carros juntos". "(...) Otro puente que se ve 
de esta banda, que llaman del Inca, o porque lo fabricó este rey o, lo que es más probable, porque sus 
capitanes fueron los primeros que los descubrieron y pasaron por ella, porque no es posible que 
hubiera poder humano que a tanto se atreviese, como lo que allí obró el autor de la naturaleza...".  
 
Fig. 257: Monumento Natural de Puente del Inca. 
 
Se Alonso de Ovalle pondera a hipótese de Puente del Inca ser feita pelo homem, Charles 
Darwin, que também passou por aqui em 1835, descarta completamente essa hipótese e faz a 
primeira descrição completa desta estrutura geomorfológica. No seu livro “Geological Observations 
in South America”, Darwin descrevia assim Puente del Inca: " At this place, there are some hot and 
cold springs, the warmest having a temperature, according to Lieutenant Brand ("Travels," p. 240), of 
91°; they emit much gas. According to Mr. Brande, of the Royal Institution, ten cubical inches contain 
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forty-five grains of solid matter, consisting chiefly of salt, gypsum, carbonate of lime, and oxide of 
iron. The water is charged with carbonic acid and sulphuretted hydrogen. These springs deposit 
much tufa in the form of spherical balls. They burst forth, as do those of Cauquenes, and probably 
those of Villa Vicencio, on a line of elevation.” (Darwin, 1846). 
 Depois de Alonso de Ovalle e Charles Darwin, muitos foram os geofísicos que estudaram o 
monumento natural de Puente del Inca. Na povoação homónima um arco natural forma uma ponte 
sobre o rio Cuevas, um afluente do rio Mendoza. A actividade termal da área foi estudada por Corti 
(1924) e parece demonstrar que está relacionada com a actividade vulcânica associada aos traquitos 
de Puente del Inca. No entanto, as temperaturas da água (cerca de 35ºC) e uma datação efectuada 
nos traquitos, por Munizaga e Vicente (1982), apontando para 15 milhões de anos parecem indicar 
esta hipótese como pouco provável. Segundo Ramos (1993) e Aguirre-Urreta e Ramos (1996), esta 
actividade termal poderá estar relacionada com uma infiltração de água nas fracturas associadas à 
falha de Quebrada Branca, provocando uma percolação da água até níveis mais baixos. Aí, a pressão 
hidrostática provoca a ascensão da água através da falha de Penitentes (fig. 258). Esta hipótese 
parece ser corroborada pela composição química das águas, apresentando gesso e carbonatos 
dissolvidos. Os traquitos de Puente del Inca, juntamente com os calcários e pelíticos, funcionarão 
assim, segundo os autores supracitados, como uma capa impermeável que condicionam o 
aparecimento das termas.      
 
Fig. 258: Proposta de Ramos para as fontes termais de Puente del Inca.  
Fonte: Ramos (1996) Marco Geológico. Geología de la región del Aconcagua. Subsecretaria de Minería de la Nación. 
Dirección Nacional del Servicio Geológico. Anales 24 (3): 17-26, Buenos Aires. 
 
Até ao momento existem várias propostas sobre a origem do monumento natural de Puente 
del Inca. Para Darwin, o rio Cuevas terá escavado um canal deixando uma saliência rochosa a norte 
que posteriormente foi aumentado de tamanho graças ao contributo de detritos que chegavam das 
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vertentes e do rio. Estes materiais terão sido posteriormente cimentados pelas águas termais já que, 
segundo ele, existe uma obliquidade do rio em relação à ponte natural. As estalactites que desciam 
do tecto da ponte corresponderiam a concreções formadas pelo gotejar da água.  
Outra teoria foi apontada por Schiller (1907) que considera que existiu um crescimento dos 
materiais provenientes das fontes termais. Este ter-se-á iniciado numa das margens do rio Cuevas e 
terá alcançado a outra margem formando uma ponte. Com um ritmo extremamente lento, terá 
permitido o cimentar do material por incrustações de material calcário ao longo dos tempos. 
Reichert (1924), que estudou a radioactividade das fontes termais de Puente del Inca, parece 
corroborar esta teoria.  
Kittl (1941) estudou a formação de Puente del Inca e avança com uma descrição detalhada 
da litologia do monumento natural. Parece aproximar-se da teoria de Darwin, referindo uma 
alteração no percurso do rio que terá provocado o escavar da parede sul. Esta situação provocaria 
vários desabamentos de materiais que posteriormente terão sido cimentados pelas termas e criado a 
ponte natural. Monteverde (1947) estuda a origem de Puente del Inca e corrobora a teoria 
apresentada por Kittl aprimorando-a. Atesta que os conglomerados são anteriores à formação da 
ponte e que a origem da ponte está ligada à incrustação provocada pelas águas termais. No entanto, 
Monteverde descarta a hipótese da saliência proposta por Darwin, salientando que o material 
conglomerado aqui existente é mais antigo. Segundo ele, só os 17 metros superiores terão sido 
preservados da erosão pós-glaciar.  
Enjalbert (1957), num estudo sobre o modelado do vale do rio Mendoza, dedica uma parte 
do seu estudo à formação de Puente del Inca, considerando-a uma ponte natural de escombros 
calcários, cimentados pela precipitação num clima pós-glaciar mais seco que o actual. Segundo o 
autor supracitado, a falta de competência do rio Mendoza terá impedido a mobilização do material 
detrítico e permitido a sua consolidação.  
Salomon (1969) efectua um estudo geográfico sobre o vale do rio Mendoza e debruça-se 
também sobre o acidente de Puente del Inca, apontando-o como uma forma de relevo herdada da 
última fase de glaciação quaternária. Esta forma terá sido gerada por acumulação de material 
morénico e de vertente cimentado pelas águas termais, criando bancos tranvertinizados de 
conglomerados e o rio Cuevas terá mobilizado os materiais inferiores menos cimentados, criando 
uma ponte natural.  
Aguirre e Ramos (1993 e 1996) propõem uma teoria mais arrojada com base na observação 
de pontes naturais temporárias criadas nas áreas circundantes (fig. 259). Não descartando a hipótese 
do rio ter alterado o seu percurso, não assentam, no entanto, neste episódio a génese do 
monumento natural. Segundo os autores, a origem da ponte natural está relacionada com as 
inúmeras pontes de gelo que se formam na área durante o Inverno e que, em alguns casos, 
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perduram por dois ou três anos, especialmente associadas ao fenómeno do El Niño. Estas pontes de 
gelo são escavadas pelo rio durante o período estival e cobertas por detritos provenientes das 
vertentes, tapando o gelo. Os autores observaram pontes semelhantes a montante de Confluência, 
no rio Horcones e na Quebrada de Matienzo, no rio Cuevas. Assim sendo, na génese de Puente del 
Inca estaria uma ponte de gelo, herdada do último período glaciar, posteriormente coberta com 
detritos da vertente norte e cimentada pelas fontes termais. Esta combinação terá permitido a 
conservação da ponte natural ao longo do tempo, uma vez que o degelo e erosão da ponte eram 
muito lentos e havia uma cimentação constante dos materiais.  
 
Fig. 259: Diferentes etapas de formação de Puente del Inca de acordo com a proposta apresentada por Ramos (1993). 
Fonte: Ramos (1996) Marco Geológico. Geología de la región del Aconcagua. Subsecretaria de Minería de la Nación. 
Dirección Nacional del Servicio Geológico. Anales 24 (3): 17-26, Buenos Aires. 
 
Segundo Ramos (1993), na actualidade, a preservação do monumento natural de Ponte del 
Inca está ameaçado devido ao desvio das águas das fontes pelas gentes locais para produzir diversos 
objectos incrustados que vendem aos turistas. Este risco faz-se sentir sobretudo durante o período 
estival, quando uma diminuição das fontes termais provoca o aumento da erosão. 
 
Fig. 260: Puente del Inca 
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A coloração esverdeada da ponte natural e da área envolvente resulta da precipitação de 
carbonato e sulfuretos com cianobactérias, de acordo com os estudos efectuados por Rubio et al. 
(1993). Estas algas cobrem a superfície onde as águas termais escorrem e produzem uma coloração 
característica (fig. 260).  
  
Tentativa de síntese 
As bases da teoria da formação de Ponte del Inca foram lançadas por Darwin e aperfeiçoadas 
por todos investigadores que estiveram no terreno posteriormente. No entanto, o conhecimento da 
área circundante e as observações no terreno sugerem que a teoria apontada por Ramos, desde 
1993, é a mais provável. É bastante plausível que depois do último período frio se tenham 
preservado durante vários anos e talvez décadas várias estruturas de gelo, que estando cobertas por 
detritos, viram a sua ablação reduzida. Tal como o glaciar Horcones Inferior parece ter sido herdado 
do último período glaciar, face à sua posição e orientação, o mesmo pode ter acontecido em vários 
locais. O degelo posterior parece ter acarretado um incremento no caudal do rio Cuevas e por 
conseguinte um aumento da capacidade erosiva. Aqui ter-se-á iniciado um processo mais intenso de 
dissolução e precipitação dos calcários e gessos, conduzindo à origem da ponte natural. O fim do 
período glaciar provocou um aumento da erosão periglaciar nas vertentes e estas passaram a 
alimentar o vale com matérias que parecem ter coberto a ponte de gelo. A precipitação química terá 
sido responsável pela união de vários sedimentos distintos: glaciares, periglaciares, de vertente e 
fluviais. Se não existissem fontes termais, que tivessem cimentado a estrutura e a tivessem 
preservado no tempo, esta ponte de gelo possivelmente teria desaparecido, como terá acontecido a 
muitas outras nas ribeiras e rios da área do Aconcágua. No entanto, as características geográficas 
específicas deste local terão permitido a formação e preservação de um monumento singular: 
Puente del Inca. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
CAPITULO IV  
Evolução de vertentes em 
ambientes paraglaciar e 
periglaciar 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Moreias do glaciar do Horcones Inferior misturadas com material de vertente, a jusante da parede sul do Cerro Aconcágua. 
“Não tropeçamos nas grandes 
montanhas, mas nas pequenas pedras.”  
Augusto Cury 
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1. AMBIENTES PERIGLACIAR E PARAGLACIAR 
Os termos proglaciar, periglaciar e paraglaciar são alvo de alguma discussão e contestação. 
Para Slaymaker (2009),  os termos proglaciar e periglaciar são entendidos como descritores de 
ambientes contemporâneos e do passado, no entanto, o conceito paraglaciar é mais controverso e 
criou nos últimos anos um debate mais vigoroso. O autor argumenta que o termo paraglaciar 
corresponde a "processos não-glaciares, mas condicionados pela glaciação", descrevendo paisagens 
que não são resultado nem do Último Máximo Glaciar, nem de processos geomorfológicos 
contemporâneos. Corresponderão a locais onde a paisagem pode ser caracterizada em termos de 
taxa de mudança e trajectória dessa mudança. Sendo assim, o paraglaciar não pode ser definido em 
relação aos glaciares (como o proglaciar) ou por processos de clima frio (periglaciar). Benn e Evans 
(2010), baseados nos estudos realizados por Ballantyne (2002), associam o termo paraglaciar a áreas 
deglaciadas, onde os glaciares recuaram deixando os terrenos expostos a alterações rápidas, quer 
fluviais, eólicas ou de vertente, passando, assim, a um estado não glaciar (fig. 261).  
 
Fig. 261: Esquema das formas associadas a ambientes paraglaciares segundo Ballantyne (2002). 
Fonte: Mercier (2009), Paraglacial and paraperiglacial landsystems: concepts, temporal scales and spatial distribution, 
Géomorphologie: relief, processus, environnement, 223-233. 
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Segundo Ballantyne (2002), as diferentes formas associadas a ambientes paraglaciares 
dependem da fonte dos sedimentos que, por sua vez, dão origem a sedimentos primários e 
secundários. O quadro da fig. 263, da autoria de Ballantyne (2002), esquematiza perfeitamente a 
origem das formas, depósitos e processos associados a ambientes paraglaciares. O termo periglaciar 
foi introduzido por Lozinski (1912) para descrever as condições climáticas e geomorfológicas 
periféricas aos ambientes glaciares do Pleistocénico.  
        
Fig:262: Esquema da transferência de sedimentos em cascata em ambientes paraglaciares, segundo Ballantyne (2002). 
Fonte: Mercier (2009) Paraglacial and paraperiglacial landsystems: concepts, temporal scales and spatial distribution, 
Géomorphologie: relief, processus, environnement, 223-233. 
 
O periglaciar, segundo Harris (1987), corresponde a condições, processos e formas 
associados a ambientes não glaciares, no qual se pode distinguir um ambiente activo ou fóssil. O 
termo é generalizado para incluir os ambientes onde as condições climáticas resultam numa acção 
severa do gelo que domina os processos geomorfológicos. Segundo Pewe (1975), citado por Harris 
(1987), a existência de permafrost não é um pré-requisito, mas é praticamente ubíquo no ambiente 
periglacial.  
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Frost (1976) identificou quatro tipos de ambientes periglaciares: 1. Clima Árctico, com 
grandes variações sazonais da temperatura, mas pequenas variações diurnas; 2. Clima subárctico 
continental, com grandes variações sazonais da temperatura, mas pequenas variações diurnas; 3. 
Climas alpinos das latitudes médias, com grandes variações de temperatura quer diurnas, quer 
sazonais; 4. Outros climas amplamente distribuídos com pequenas variações de temperatura diurna 
e sazonal (o autor inclui aqui os cumes da Cordilheira dos Andes).  
 
        
Fig. 263: Modelo conceptual dos ambientes paraglacial, periglacial e proglacial, segundo Thorn e Loewenherz (1987).  
Fonte: Slaymaker (2011) Criteria to distinguish between periglacial, proglacial and paraglacial environments, Quaestiones 
Geographicae 30 (1), Vancouver, Canada. 
 
Segundo Ballantyne e Benn (1996), a actividade paraglaciar é distinta da periglaciar na 
medida em que os ambientes periglaciares são comuns a todas as áreas frias em ambientes não 
glaciares. A actividade paraglaciar é específica de ambientes glaciares onde se assistiu a um 
desaparecimento da massa de gelo e onde se registam altas taxas de sedimentação nas vertentes, no 
sistema fluvial e eólico. Corresponde a um período de resposta à instabilidade e sedimentos 
glaciogénicos não consolidados. Slaymaker (2009) considera que quase todos os acidentes 
geográficos paraglaciares e todas as paisagens paraglaciares são passageiras e transitórias (quadro 
XXVI). 
Na área em estudo, a maioria das áreas não glaciadas a jusante de frente do glaciar Horcones 
Inferior correspondem a ambientes paraglaciares, onde o recuo do glaciar permitiu a evolução das 
vertentes e criou vários cones de dejecção que colmatam os depósitos e formas glaciares. A 
montante da frente do glaciar, o domínio periglaciar é mais evidente, aparecendo o permafrost, 
lóbulos de solifluxão, glaciares rochosos, depressões termocársicas e manifestações de gelifracção. 
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Quadro XXVI: Critérios de distinção dos ambientes frios 
Ambientes 
Critério 
Transição 
Espaço/tempo 
Localização Processo Forma 
Paraglaciar 
Nível de recuperação 
do glaciar 
Planaltos 
Vales maiores 
Não glaciar 
Armazenamento dominante 
Sem armazenamento 
Proglaciar  Contacto do gelo 
Fluvioglaciares; 
Glaciolacustres; 
Glaciomarinhos. 
Erosional 
Deposicional 
Periglaciar   
Gelo-degelo 
Permafrost 
Solos poligonais 
Pingos 
Fonte: adaptado de Slaymaker (2011) Criteria to distinguish between periglacial, proglacial and paraglacial environments, 
Quaestiones Geographicae 30 (1), Vancouver, Canada. 
 
No presente capítulo será efectuada uma análise das formas e depósitos associados à 
evolução actual das vertentes. Inicialmente proceder-se-á a uma análise geral dos processos que 
estão na base das formas e depósitos sem fazer qualquer referência ao ambiente, paraglaciar ou 
periglaciar, a que estão associados. Posteriormente, na análise da área em estudo, o ambiente 
sedimentar será alvo de atenção particular.  
 
2. FORMAS E DEPÓSITOS NAS VERTENTES  
A morfologia da área em estudo resulta de um conjunto de processos erosivos actuais, 
glaciares, paraglaciares, periglaciares e proglaciares. Embora os processos glaciares tenham sido 
determinantes para definir as linhas gerais do relevo, actualmente os movimentos de vertente e os 
processos periglaciares e paraglaciares actuam diariamente e moldam uma paisagem em constante 
mutação.   
Na evolução actual das vertentes foram identificados vários tipos de movimentos que se 
tentaram sintetizar no quadro XXVII que adapta a classificação desenvolvida por Summerfield (1991), 
acrescida de ilustrações de USGS aos processos identificados no terreno. Assim, distinguiram-se os 
movimentos de vertente quanto ao mecanismo primário que está na sua génese, nomeadamente se 
se trata de movimentos gravíticos directos ou movimentos gravíticos assistidos. De seguida, com 
base na velocidade dos movimentos e na presença de água, estes foram divididos em reptação, fluxo 
e deslizamento, no caso dos movimentos gravíticos assistidos e em desabamentos e subsidência no 
caso dos movimentos gravíticos directos. Foi ainda adicionado um tipo de movimento que 
designamos por complexo, correspondente à combinação de dois ou mais dos movimentos 
anteriores.  
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Quadro XXVII: Classificação e características dos movimentos de vertente existentes na área em estudo (adaptado da 
classificação proposta por Summerfield23 , 1991, com ilustrações de USGS). 
Mecanismo 
primário 
Tipo de 
movi-
mento 
Materiais 
implicados 
Quanti-
dade de 
água 
Veloci-
dade 
Outras características 
Esquema do 
movimento 
M
o
v
im
e
n
to
s 
g
ra
v
ít
ic
o
s 
a
ss
is
ti
d
o
s 
 
R
e
p
ta
çã
o
 
(c
re
ep
) 
Creep 
Rochas e detritos 
rochosos 
Baixa 
Extre-
mamente 
lento 
Deformação plástica das rochas e 
dos solos 
 
Fl
u
xo
 
Solifluxão   Solos Alta 
Muito 
lento 
Fluxo com um largo cone de 
detritos, em solos saturados, em 
vertentes com ângulos elevados 
ou moderados. A gelifluxão 
ocorre em solos sazonalmente 
saturados sobre um subsolo 
permanentemente gelado. 
 
Fluxo de 
lamas 
Mais de 80% do 
material detrítico 
são argilas. 
Muito alta Lento Fluxo confinado e alongado. 
 
Fluxo de 
detritos 
Material detrítico 
(20-80% de 
partículas 
grosseiras) 
Alta Rápido  
Fluxo de detritos associado a 
linhas de drenagem. 
 
Avalanche 
de detritos 
Rochas, detritos e 
em alguns casos 
neve e gelo. 
Baixa 
Extre-
mamente 
rápido 
Movimento catastrófico de baixa 
fricção normalmente precipitado 
por uma queda significativa de 
rochas e capaz de ultrapassar 
acidentes topográficos.  
Avalanche 
de neve 
Neve e gelo 
(muitas vezes com 
material rochoso) 
Baixa 
Extrema
mente 
rápida 
Movimento catastrófico de baixa 
fricção normalmente precipitado 
por uma queda ou deslizamento 
do gelo. 
 
D
e
sl
iz
am
e
n
to
s 
Tr
an
sl
ac
io
n
ai
s 
Desliza-
mento de 
rochas 
Rochas 
fracturadas e não 
fracturadas 
Baixa 
Moderad
o ou 
muito 
rápido 
Deslizamento pouco profundo 
aproximadamente paralelo à 
superfície. 
 
Desliza-
mento de 
detritos 
Detritos e/ou 
solos 
Baixa 
Lento ou 
muito 
rápido 
Deslizamento pouco profundo de 
massas deformadas de solo. 
 
R
o
ta
ci
o
n
ai
s Desliza-
mento 
rotacional 
(Slump) 
Rochas, detritos 
e/ou solos 
Baixa a 
moderada 
Lento 
Movimento rotacional ao longo 
de um plano de falha côncavo. 
 
M
o
v
im
e
n
to
s 
g
ra
v
ít
ic
o
s 
d
ir
e
ct
o
s 
D
e
sa
b
am
e
n
to
s 
Desabame
nto de 
rochas 
Rochas Baixa 
Extre-
mamente 
rápido 
Queda de blocos individuais de 
vertentes verticais e subverticais 
 
Desabame
nto de 
detritos 
Detritos e 
pedaços de solo 
Baixa 
Extre-
mamente 
rápido 
Derrubes de unidades de solos 
em vertentes quase verticais. 
 
Su
b
si
-
d
ê
n
ci
a 
Colapso Solos Baixa Rápido 
Abatimento da superfície devido 
à compactação do solo por 
anomalia no fluxo hídrico. 
 
Movimentos Complexos e 
Compostos 
Combinação de dois ou mais movimentos anteriores. 
                                                             
23 A tabela original de Summerfield é baseada no trabalho de Varnes (1978) publicado em Schuster, R.L. e Krizek, R.J. (eds) 
Landslide analysis and control, Transportation Research Board Special Report 176. Nacional Academy of Sciences, 
Washington, DC, 11-13.   
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Os movimentos de reptação constituem movimentos gravíticos assistidos lentos que 
provocam a deformação plástica das rochas e dos solos através de um deslocamento individual das 
partículas que constituem os detritos das vertentes. Designa-se frequentemente por creep e produz 
um empolamento inicial do manto de detritos por acção de água, gelo, fortes amplitudes térmicas ou 
mesmo pela actividade biológica. Os movimentos gravitacionais assistidos englobam também um 
conjunto de fluxos de material distinto, sendo que na solifluxão, nos fluxos de lamas e nos fluxos de 
detritos são necessárias maiores quantidades de água. Os dois primeiros tipos de movimentos 
correspondem a movimentos lentos e o terceiro, juntamente com as avalanches de detritos e neve, 
são movimentos rápidos. O movimento tipo solifluxivo é o mais lento dos fluxos, envolvendo 
material detrítico e solos e podem incluir gelo. A gelifluxão é um caso particular do processo 
solifluxivo que ocorre em solos sazonalmente saturados sobre um subsolo permanentemente gelado, 
nomeadamente associado ao degelo primaveril e estival. No presente trabalho optou-se por usar o 
termo solifluxão, já que os lóbulos encontrados no terreno são uma mistura de lóbulos de solifluxão 
e gelifluxão porque estão associados ao degelo sazonal. A solifluxão e os fluxos de lamas afectam 
materiais com grande capacidade de absorção de água como as rochas argilosas. Os fluxos de lamas 
ocorrem em solos saturados em água, em vertentes com ângulos elevados ou moderados e 
envolvendo um largo cone de detritos predominantemente argilosos, sendo que o escoamento se 
torna viscoso e as distâncias relativas entre os elementos são modificadas. Summerfield (1991) 
distingue fluxos de terras de fluxos de lama, no entanto, face à específicidade da área em estudo 
optou-se por não se fazer esta distinção já que não existem solos desenvolvidos na área. Optou-se, 
no entanto, por manter a distinção entre os movimentos gelifluxivos e os fluxos de lama, devido ao 
aparecimento de lóbulos de solifluxão associados a glaciares rochosos e ao aparecimento dos fluxos 
de lamas em contextos diferentes. O fluxo de detritos envolve elevadas quantidades de água e 
corresponde a um movimento rápido, estando associado a movimentos nas linhas de drenagem. As 
avalanches de detritos são movimentos tipo fluxo extremamente rápido e desordenado, que envolve 
a mobilização de rochas, detritos e, em alguns casos, arrastando também neve e gelo ao longo da 
vertente. As avalanches são movimentos mais secos que os anteriores já que envolvem pouca 
humidade e reduzidas quantidades de água no estado líquido. É um movimento catastrófico de baixa 
fricção, normalmente precipitado por uma queda significativa de rochas e capaz de ultrapassar 
acidentes topográficos. As avalanches de neve e gelo envolvem muitas vezes também materiais 
rochosos. Estes movimentos são extremamente rápidos e envolvem, na sua génese, pouca humidade 
e água no estado líquido. Tal como as avalanches de detritos, são movimentos catastróficos de baixa 
fricção normalmente precipitados por uma queda ou deslizamento do gelo. 
Os deslizamentos estão associados a grandes acumulações de água no solo, normalmente 
provocadas por episódios de precipitação intensa que contribuem para o aumento de peso, mais 
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uma vez associadas ao degelo sazonal. À medida que a pressão da água aumenta, diminui a fricção 
entre as partículas constituintes, o que se torna especialmente importante quando a massa 
deslizante compreende materiais desagregados com uma forte componente argilosa. Geralmente 
estes fenómenos ocorrem em consequência do elevado teor de água, pelo que, no fundo do plano 
de deslizamento aparecem movimentos tipo fluxo. A individualização deste movimento é justificada 
pelo tipo de mecanismo que é manifestamente distinto dos movimentos anteriores.  
Os desabamentos são movimentos gravíticos directos, verticais e rápidos que são 
responsáveis pela evolução das vertentes no domínio morfoclimático da área em estudo. São 
movimentos muito frequentes na dinâmica das vertentes onde as rochas compactas estão afectadas 
por uma meteorização profunda em consequência de fracturas e fendas. Os desabamentos ocorrem 
frequentemente quando existem declives elevados e o material se encontra desagregado na 
vertente, não sendo necessária qualquer intervenção da água. Os blocos caem livremente até à base 
da vertente, onde originam taludes e cones detríticos. Os desabamentos de rochas iniciam-se com a 
separação de rocha, ou material não coerente, de uma vertente declivosa ao longo da sua superfície, 
nela ocorrendo uma tensão de deslocamento fraca ou nula. É um movimento muito rápido de rochas 
e blocos em queda nas vertentes verticais e subverticais. O desabamento de detritos é semelhante 
ao anterior, envolvendo detritos e pedaços de solo. 
Os movimentos complexos e compósitos apresentam características mistas, uma vez que 
evidenciam características de dois ou mais movimentos ou mesmo intervenção de mecanismos tipo 
fluxo solifluxivo combinado com outros movimentos. Muitas das vezes é extremamente difícil 
distinguir os fluxos no terreno já que os movimentos na área são de grandes dimensões e 
frequentemente envolvem características mistas resultado da litologia envolvida. Segundo Zêzere 
(2001), WP/WLI (1993), Dikau et al. (1996) e Cruden e Varnes (1996), os movimentos complexos 
exibem mais de um tipo de movimento numa sequência temporal nítida, enquanto os movimentos 
compósitos apresentam, pelo menos, dois mecanismos em simultâneo, em diferentes sectores da 
massa deslocada. A distinção entre estes dois movimentos é extremamente difícil, uma vez que, o 
geógrafo raramente consegue ter a percepção do movimento “in loco” e, é extremamente 
complicado detectar a sequência temporal envolvida posteriormente à sua movimentação. Assim, 
estes movimentos, à semelhança do que já foi feito em estudos anteriores, foram considerados num 
único grupo.  
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3. PROCESSOS DE EVOLUÇÃO DE VERTENTES NA ÁREA EM ESTUDO 
Desde Ponte del Inca até às cabeceiras do vale do Horcones Inferior, a actividade erosiva nas 
vertentes é extremamente vigorosa. Localizada em Alta Montanha, a área em estudo estende-se 
desde os 2700 m até aos 4400 m de altitude, nas áreas de fundo de vale, estendendo-se as suas 
vertentes ao cume dos principais picos montanhosos, nomeadamente o Cerro Tolosa (5432 m), o 
Cerro Almacenes (5078 m), o Cerro Mirador (5511 m) e o Aconcágua (6962 m).  
O limite de altitude a partir da qual se considera Alta Montanha é bastante controverso, já 
que está dependente de diversos factores e, particularmente, da latitude24. A Alta Montanha 
caracteriza-se por uma cobertura vegetal praticamente inexistente ou muito reduzida, cobertura 
generalizada de neve e gelo e existência de glaciares. Com níveis de radiação solar muito elevados, a 
humidade do ar é muito baixa, existem ventos fortes ocasionais e a precipitação ocorre sobre a 
forma de neve. O ambiente em Alta Montanha corresponde a áreas de terrenos rochosos, arenosos, 
nevados e/ou glaciares, onde existe também rarefacção de oxigénio, baixas temperaturas e menor 
pressão atmosférica.    
O ambiente vivido na área em estudo explica a forte actividade erosiva das vertentes e a 
enorme quantidade de detritos provenientes dos processos erosivos periglaciares actuais. A análise 
dos processos de meteorização das rochas é determinante para a compreensão da evolução das 
vertentes. Já Enjalbert (1957) estabeleceu a comparação entre esta área dos Andes e as áreas 
alpinas, marroquinas, das Montanhas Rochosas e dos Pirenéus estudadas por Emmanuel de 
Martonne (1953), sendo que todas estas áreas apresentam enormes acumulações de detritos nas 
suas vertentes, evidenciando uma acção intensa da erosão periglaciar.   
Na área em estudo a meteorização das rochas é bastante intensa, sobretudo a meteorização 
física. A meteorização química, resultante de reacções químicas entre os minerais das rochas, o ar e a 
água, é relativamente fraca já que a aridez e as baixas temperaturas do local não facilitam a 
dissolução e a decomposição química dos minerais constituintes das rochas. A escassa cobertura 
vegetal e de solos também favorecem a meteorização física permitindo uma maior superfície de 
rocha exposta disponível. A acção da chuva, do vento, do gelo, da neve, associado à gravidade altera 
                                                             
24 Na generalidade a Alta Montanha corresponde a todas as áreas acima dos 2500 m de altitude. No entanto, este terreno 
montanhoso pode ser considerado a partir de diferentes altitudes face aos condicionalismos geográficos. Para os países que 
se localizam na faixa intertropical, esta área é apontada como sendo aquela acima dos 4000 metros de altitude. Assim 
sendo, no Equador ou no Quénia estaremos em Alta Montanha apenas nos seus pontos mais altos, como no Cotopaxi, 
Chimborazo ou Tungurahua, no primeiro caso, ou no Kilimanjaro, no segundo. Na zona temperada, onde a prática de 
actividades de Alta Montanha é mais frequente, a cota apontada é 2500 m. No entanto, até no mesmo país há diferenças 
provocadas pela latitude e pela proximidade do oceano. Em Espanha, a Alta Montanha é definida como sendo as regiões 
montanhosas acima dos 2000 m no sul do país e dos 1500 m no norte. Nas regiões mais próximas dos pólos, como 
Argentina, Chile, Islândia ou Nova Zelândia, é comum utilizar-se a cota 1700 m como limite a partir do qual se inicia a Alta 
Montanha. A Patagónia argentina é um caso paradigmático da diferença regional do conceito de Alta Montanha. No norte 
da Patagónia utiliza-se a cota de 1700 m enquanto no sul, na proximidade da Terra do Fogo, a cota a partir da qual estamos 
em Alta Montanha é de 650 m.  
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diariamente a paisagem, desagregando o material rochoso, convertendo-o em detritos e formando 
solos muito pouco desenvolvidos.  
 A ausência de um solo desenvolvido reduz a alteração química dos minerais e das rochas. O 
solo não se forma nas vertentes cobertas de fragmentos rochosos, porque a precipitação e a 
gravidade se encarregam de transportar as partículas finas, que entretanto se possam ter formado, 
para os sectores inferiores das vertentes, onde se acumulam. As rochas encontram-se descobertas e 
expostas na vertente, reduzindo a alteração química, mas expondo-as a uma meteorização física 
mais intensa.  
 
Fig. 264: Meteorização física das rochas no vale do Horcones Inferior. 
 
As características climáticas da área, aliadas à acção da tectónica, são determinantes para 
compreender a velocidade da meteorização física das rochas.    
A alteração das rochas está intimamente ligada à natureza da rocha mãe. As rochas 
predominantes na área são rochas sedimentares mesozóicas do Cretácico e Jurássico, com excepção 
das cabeceiras do vale que corresponde ao Complexo Vulcânico do Aconcágua. As rochas 
sedimentares com mais descontinuidades internas vão fragmentar-se rapidamente em pequenos 
pedaços. No entanto, a estrutura das rochas também afecta a meteorização. Face a acção intensa da 
tectónica, as rochas do Complexo Vulcânico do Aconcágua estão igualmente fracturadas e 
meteorizadas. Apesar das rochas deste complexo serem mais compactas e apresentarem menos 
planos de fraqueza, a acção da tectónica contribui para a sua fractura e fragmentação. As rochas 
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mesozóicas da área estão há mais tempo sujeitas a condições meteorizantes, o que acarretará uma 
maior alteração, dissolução e, sobretudo, fragmentação física. As rochas do Complexo Vulcânico do 
Aconcágua são ainda massas solidificadas e maciças de lava que se alteram muito lentamente.   
 
Fig. 265: Meteorização física das rochas no vale do Horcones Inferior. 
 
Na parte mais baixa da área em estudo, nomeadamente na moreia de Horcones e em toda a 
área a jusante, já existe algum solo capaz de reter humidade e fixar vegetação, alojando pequenos 
organismos e bactérias. Aqui as raízes das plantas e outras formas de vida são capazes de promover 
alguma meteorização química devido a um ambiente ácido com mais humidade. O mesmo acontece 
na moreia da Tolosa onde se começam a desenvolver solos de tipo turfeira.  
A meteorização química na área é muito reduzida. Apesar das rochas sedimentares 
apresentarem vários silicatos que, nos climas áridos, favorecem fenómenos de hidratação, hidrólise e 
dissolução quando interagem com a humidade, nomeadamente orvalho e geada, aqui permanecem 
praticamente inalterados, como acontece nas regiões polares. Ainda assim, a presença ocasional de 
água na área em estudo tem conseguido produzir meteorização química, embora de forma lenta e 
pouco significativa, quando comparada com a meteorização física.  
Sobre algumas rochas que expõem espelhos de falha desenvolvem-se processos de 
meteorização associado à oxidação de minerais ricos em ferro. O ferro libertado por dissolução 
combina-se com o oxigénio formando minerais de óxidos de ferro, formando capas com colorações 
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acastanhadas e avermelhadas. De destacar que esta meteorização é extremamente lenta face à 
aridez da área.  
A maioria das rochas da área em estudo são rochas sedimentares carbonatadas, mas não 
parecem aparecer formas associadas a fenómenos de dissolução do carbonato de cálcio ou do 
carbonato de magnésio. Esta situação poderá ser explicada pelo facto de não estamos numa região 
húmida e a água no estado líquido ser rara. As rochas sedimentares são expostas à água, geralmente 
no estado sólido, daí que a meteorização química perca importância em detrimento da meteorização 
física. Assim, como resultado da aridez, a estabilidade química dos materiais nas vertentes da área 
em estudo parece ser muito elevada, sejam eles minerais de ferro, carbonato de cálcio, carbonato de 
magnésio ou silicatos. Face ao exposto, é possível identificar blocos de gesso que permanecem 
praticamente intactos no vale do Horcones Inferior, apesar da sua elevada solubilidade. Estes blocos 
pertencem aos materiais da Formação de Auquilco, do Jurássico Superior. 
 
Fig. 266: Bloco de gesso no vale do Horcones Inferior. 
 
A fragmentação resultante da congelação da água dentro das fendas das rochas é talvez o 
principal mecanismo de meteorização física nestas vertentes. A crioclastia ou gelifracção permite que 
à medida que a água exerce uma força em direcção ao exterior provoque uma fragmentação e 
separação da rocha. A crioclastia corresponde à fracturação das rochas por congelação da água nos 
poros e diaclases, que sofre um aumento volumétrico de 9%, a 00C, e de 13,5%, a -220C (Gerrard, 
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1990; Selby, 1993). A crioclastia é um mecanismo bastante eficaz na área em estudo, especialmente 
junto ao curso da ribeira de Horcones onde existe mais humidade. No que diz respeito à crioclastia é 
feita a distinção entre a microgelifracção e a macrogelifracção. Segundo Matsuoka (2001), a 
microgelifracção envolve a produção de pequenos fragmentos rochosos, com dimensão 
micrométrica a centimétrica, enquanto a macrogelifracção, dá origem a calhaus e blocos, com 
dimensões centimétricas a métricas. Os principais processos que originam a microgelifracção são a 
descamação (scaling) e a desagregação granular, enquanto na macrogelifracção o alargamento em 
cunha (wedging) é o processo preponderante. 
No entanto, Hall (1997, 1998, 1999), Hall e André (2001) e Hall et al. (2002) foram os 
primeiros autores a colocarem a tónica não na crioclastia mas na termoclastia para as regiões mais 
áridas. No caso da área em questão, para além da crioclastia existente nas principais linhas de 
drenagem nas vertentes, a acção da termoclastia parece ser superior. Neste processo a rocha é 
fragmentada pela expansão de alguns minerais provocada pelo calor e contracção provocada pelo 
frio. Para que tal ocorra, contribuem as elevadas amplitudes térmicas registadas, essencialmente nos 
meses de Verão, quando se registam temperaturas superiores a 200 C durante o dia e temperaturas 
negativas durante a noite. 
As vertentes do vale do Horcones Inferior encontram-se cobertas de cascalho de diversos 
tamanhos, desde grãos minerais de alguns milímetros de diâmetro até blocos com vários metros. As 
diferenças em tamanho reflectem diferentes graus de meteorização e padrões de fracturação ao 
longo das diaclases. A meteorização física promove a fragmentação das rochas, abrindo fendas onde 
a água e o ar podem penetrar e reagir com os minerais no interior da rocha. A actividade tectónica 
da área acaba por desempenhar um papel semelhante, criando fracturas e linhas de fragilidade que 
facilitam a intensa meteorização física das vertentes.   
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4. FORMAS E DEPÓSITOS PERIGLACIARES E PARAGLACIARES NA ÁREA EM ESTUDO 
 A análise das diferentes formas e depósitos associados a ambientes secos e frios, quer de 
origem periglaciar e/ou paraglaciar, é determinante para a compreensão da morfologia actual do 
vale do Horcones Inferior. É evidente para todos os investigadores que estudaram a área que este 
vale esteve glaciado no último período glaciar, e que o recuo dos glaciares permitiu um rearranjo da 
morfologia através de processos associados a ambientes paraglaciares. Numa fase inicial, os glaciares 
retrocederam no terreno, em resultado das mudanças climáticas registadas, levando a que novas 
dinâmicas erosivas se iniciassem.  
Não é uma tarefa fácil identificar claramente as formas e depósitos que resultaram do 
ambiente paraglaciar em detrimento das que resultam de um ambiente periglaciar. Há várias formas 
que se misturam, que se sobrepõem e, em alguns casos, que simplesmente não apresentam 
evidências suficientes para fazer a sua distinção. Seria um trabalho muito difícil e, possivelmente, 
inútil querer fazer uma análise demasiado detalhada da multiplicidade de formas e depósitos 
existente, tendo em atenção o seu ambiente específico. Como tal, para a área em estudo, os 
movimentos de vertente foram agrupados de acordo com a sua tipologia (apresentada no ponto 2 
deste capítulo) e alvo de uma análise mais geral. Alguns movimentos mais representativos foram 
analisados de forma mais particular já que ilustram a tipologia estudada. Posteriormente, procedeu-
se à elaboração de uma cartografia de pormenor para uma secção-amostra (entre Confluência e 
Horcones) dos movimentos de vertentes de acordo com a sua tipologia e, sempre que tal foi possível, 
estabeleceu-se uma correlação com o ambiente que está na sua origem.   
A deglaciação holocénica do vale de Horcones, e de parte do vale do Horcones Inferior, 
permitiu o aparecimento de novas dinâmicas erosivas. A exposição de vales rochosos, das moreias e 
dos tills associados foram tendencialmente dando origem a cones detríticos que preencheram e 
regularizaram as vertentes nuas e, em muitos casos, colmataram parcialmente as moreias laterais. As 
mudanças climáticas de aquecimento progressivo ocorridas no início do Holocénico permitiram e 
favoreceram uma intensa meteorização das rochas expostas nas arestas e cristas. A termoclastia, 
associada à crioclastia, libertou enormes quantidades de escombros. Estes processos desencadearam 
diversos movimentos verticais de vertente, especialmente desabamentos de rochas e detritos em 
vertentes verticais e subverticais erodidas pelo glaciar. Estes movimentos verticais de detritos na 
vertente são os mais comuns por todo o vale do Horcones e do Horcones Inferior e são responsáveis 
pela criação de cones, e mesmo taludes de detritos (fig. 267). 
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Fig. 267: Cones e taludes detríticos assentando sobre a moreia de Confluência. 
 
No ambiente paraglaciar o frio vai diminuindo e podem ocorrer alguns episódios com 
temperaturas superiores a zero graus centígrados, dando origem ao início da fragmentação. Este 
ambiente, como vimos anteriormente, corresponde a um ambiente de deglaciação e de transição. Já 
no ambiente periglaciar mais estabilizado, temos verdadeiras alternâncias gelo-degelo.  
 
 
Fig. 268: Paisagem deglaciada aquando do retrocesso do glaciar. Estas formas serão rapidamente modificadas por acção do 
ambiente paraglaciar.  
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Embora seja difícil identificar com rigor os movimentos de vertente que são de origem 
paraglaciar ou periglaciar, é possível, de grosso modo, apontar os desabamentos mais recentes como 
tendo uma origem periglaciar, tais como os que existem no vale do Horcones Inferior, e os mais 
antigos, como os do vale do Horcones, como tendo uma origem paraglaciar. Esta situação é 
compreensível se pensarmos que todos os glaciares que existiam no vale de Horcones já 
desapareceram há mais tempo, enquanto no Horcones Inferior, o vale ainda está parcialmente 
ocupado por glaciares e a dinâmica periglaciar é constante. Embora o maior destes glaciares seja o 
glaciar Horcones inferior, há vários outros glaciares rochosos de vale e vertente, assim como 
glaciares brancos e formas cataglaciares. 
Para Harris et al. (1988) o ambiente periglaciar corresponde a condições, processos e formas 
associados a ambientes não glaciares, no qual se pode distinguir um ambiente activo ou fóssil. No 
entanto, na área em estudo isso não é de todo verdade, já que existe uma ligação estreita entre o 
ambiente glaciar e periglaciar. A existência de permafrost não é um pré-requisito para um ambiente 
periglaciar, mas na área em estudo está presente, embora não de forma continua, e é determinante 
para compreender a geomorfologia (fig. 269).  
 
Fig. 269: Solos gelados no vale do Horcones Inferior. 
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Segundo a International Permafrost Association (1998), o permafrost corresponde a uma 
camada de solo que se encontra permanentemente gelada, cujas temperaturas se mantêm abaixo 
dos 00 C, e cuja camada superficial (permafrost activo ou camada activa) apresenta um 
descongelamento sazonal. Tal como foi explorado no capítulo correspondente à caracterização dos 
glaciares na área em estudo, os glaciares rochosos apresentam características associadas ao 
ambiente periglaciar, assim como as formas cataglaciares. No entanto, apesar de estarem 
intimamente ligados a esses ambientes, apresentam dinâmicas glaciares com movimentos basais e 
supraglaciares, deslocando-se na vertente. Desta feição, os glaciares rochosos e formas cataglaciares 
foram analisados no capítulo 2 correspondente à dinâmica glaciar.  
Os principais critérios de monitorização do permafrost no quadro das medições da 
temperatura do solo em furos de sondagem são os seguintes (fig. 270): temperatura média anual de 
solo (t) ao nível de amplitude térmica anual de zero; profundidade da camada activa (h); 
profundidade do permafrost inferior (H); gradiente das temperaturas do permafrost (g). 
 
Fig. 270: Regime térmico típico do permafrost. 
Fonte: Johnston, G.H. (1965) Permafrost studies at the Kelsey hydro-electric generation station. Research and 
instrumentation. National Research Council of Canada, Division of Building Research. Tech. Paper 78. 
 
A espessura da camada activa depende da profundidade a que se processa o 
descongelamento e da forma como este penetra no solo gelado. Esta estará directamente 
relacionado com o gradiente geotérmico em profundidade e com a temperatura atmosférica. A 
vegetação, a cobertura de neve e a matéria orgânica podem isolar o solo e formam uma camada que 
reduz a amplitude das oscilações sazonais de temperatura no solo. Na área em estudo, fruto do 
tempo de permanência no terreno e dos recursos envolvidos, não foi possível proceder a um estudo 
detalhado do permafrost, uma vez que as únicas alturas do ano em que foi possível o acesso à 
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montanha foram durante o Verão e quase sempre em solitário. O estudo detalhado do ambiente 
periglaciar exigiria um tempo de permanência no terreno mais prolongado, em diferentes períodos 
do ano e mais recursos materiais e humanos. No entanto, tudo parece indicar que existe um 
permafrost esporádico a partir dos 3400 m e um permafrost contínuo a partir dos 3800 m - 4000 m.  
Segundo Christopherson (2005), a congelação da água experimenta uma expansão de 9% e 
produz fortes forças mecânicas. Essa força destrói a rocha, produzindo blocos angulares que formam 
um campo de blocos ou felsenmeer. O felsenmeer corresponde a uma parte da paisagem periglaciar 
típica do Árctico e dos Alpes, especialmente em picos de montanhas e vertentes. Se o congelamento 
da água for suficiente, o solo saturado e as rochas são sujeitas a um levantamento (movimento 
vertical) e a um empurrão (movimento horizontal) pelo gelo. Esta situação traz blocos e fragmentos 
de rochas empurradas para a superfície. As camadas do solo podem sofrer rupturas pela acção do 
gelo e aparentam ser mexidas ou agitadas, processo denominado crioturbação. A acção do gelo 
também pode produzir contracções no solo e na rocha, abrindo fendas para que se formem cunhas 
de gelo. Ocorre um grande aumento na pressão do solo à medida que o gelo se expande, 
particularmente se várias frentes congeladas bloqueiam solos descongelados e água entre eles. A 
existência de gelo no solo (ground ice) pode aparecer em lentes de gelo ou camadas de gelo, sendo 
que as primeiras são formadas por segregação de gelo e as segundas podem ser formadas por 
segregação do gelo, pressão hidrostática ou soterramento do gelo do glaciar.  
 
Fig. 271: Camadas de gelo na forma cataglaciar do Horcones Inferior. 
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Na área em estudo foram observadas algumas lentes e camadas de gelo, associadas a formas 
cataglaciares, nomeadamente do glaciar Horcones Inferior (fig. 271). No entanto, apesar destas áreas 
se localizarem num ambiente periglaciar, a sua existência está intimamente ligada ao ambiente 
glaciar, relacionado à secção terminal do glaciar Horcones Inferior e apresentam uma dinâmica 
glaciar ainda que extremamente lenta e praticamente imperceptível. A forma cataglaciar do glaciar 
Horcones Inferior é um exemplo claro da associação entre ambiente glaciar e periglaciar na área em 
estudo. 
Podem ainda aparecer cunhas de gelo formadas por fraccionamento térmico do permafrost 
durante o Inverno. A água do degelo escorre e congela contra o permafrost, provocando ao longo de 
longos períodos o desenvolvimento de espessas cunhas de gelo (fig. 272). Estas formas periglaciares 
são bastante típicas de ambientes próximos do Árctico e da Antárctida. Embora mais raras em Alta 
Montanha podem ser também observáveis com alguma frequência em ambientes montanhosos. Na 
área em estudo não foram observadas cunhas de gelo actuais nem fossilizadas nos depósitos. Esta 
situação é compreensível porque a meteorização física é muito intensa e os movimentos de vertente 
são constantes. 
                    
Fig. 272: Formação de cunhas de gelo baseado nos trabalhos de French (1962), Geological Society of America. 
Fonte: Christopherson (2005) Physical Geography - Intro to Geosystems, Pearson Prentice Hall, New Jersey.    
 
Não foram encontradas formas de pingos ou palsas na área em estudo. Os pingos 
correspondem a uma deformação da superfície topográfica, originando montes cónicos onde 
existem intrusões de gelo em sedimentos. Estas formas associam-se a gradientes de pressão 
hidrostática formados na base do permafrost ou em níveis não congelados do permafrost. À medida 
que o pingo vai sendo erodido, o centro colapsa e, por vezes, é preenchido por água que cria um 
pingo remanescente. Sujeito a maior erosão, o pingo pode degenerar em lagos de degelo. As palsas 
diferem dos pingos e bolhas de gelo porque incluem processos de gelo segregado na sua formação. 
As palsas formam montículos circulares, bem como nervuras e sulcos de enrolamento.  
Outra das formas periglaciares são os termocarsos (thermokarst), estes sim, bastante 
evidentes e típicos dos glaciares cobertos e rochosos do vale do Horcones Inferior e da Tolosa. Os 
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termocarsos correspondem a áreas resultantes do degelo do solo ou detritos, e encontram-se em 
áreas onde o permafrost vai descongelando. Os termocarsos correspondem a uma topografia 
irregular, com buracos irregulares e depressões que se desenvolvem por acção do degelo. No 
entanto, as depressões termocársicas existentes estão ligadas essencialmente à dinâmica glaciar, já 
que ocorrem sobre a carga detrítica dos glaciares cobertos e rochosos, pelo que mais uma vez foram 
analisadas no capítulo 2 correspondente à dinâmica glaciar. 
Outra das formas associadas a ambientes periglaciares são os solos modelados em padrões 
poligonais, circulares e em faixas. Estas formas no solo resultam da dinâmica da acção gelo/degelo 
sazonal na camada activa do permafrost e leva a uma variedade de padrões modelados no solo em 
ambientes periglacial. Os padrões poligonais de superfície são os mais comuns e designam-se 
frequentemente por solos poligonais. Na área em estudo não foram observados solos poligonais. 
Esta situação pode ser compreensível já que para que estes se formem podem ser, geralmente, 
necessários vários anos de ambiente periglaciar. No entanto, esse pressuposto não é obrigatório e, 
na área em estudo, a ausência de solos poligonais parece estar mais associada ao facto das vertentes 
serem bastante inclinadas e estarem completamente preenchidas por escombros provenientes de 
desabamentos associados a processos de termoclastia e crioclastia, não facilitando o aparecimento 
desta morfologia. As superfícies planas são muito reduzidas e/ou pouco frequentes na área em 
estudo, em que as únicas formas que aparecem são fendas de retracção de solos argilosos. Outra 
situação que limita o aparecimento de solos poligonais é a intensa actividade periglaciar associada à 
termoclastia e crioclastia das vertentes rochosas. A área de Confluência regista ainda várias 
evidências de avanços e recuos do glaciar devido à sua dinâmica surge, mas também devido ao seu 
retrocesso desde o Último Máximo Glaciar. Sendo assim, esta área, vive essencialmente um 
ambiente paraglaciar não favorável ao aparecimento de solos poligonais.  
O aparecimento de cones detríticos pode estar associado a um ambiente paraglaciar, já que 
parecem ter origem no recuo do glaciar em direcção ao fundo do vale e associado à movimentação 
dos materiais morénicos abandonados pelo glaciar. Com alguma frequência, especialmente nas 
imediações de Horcones, os cones detríticos estão sobrepostos por outros cones, com génese 
idêntica. No entanto, o seu ângulo permite datá-los uns em relação aos outros. Na área da 
confluência da ribeira de Durazno com o rio Horcones e na área de Confluência, há cones que 
assentam sobre pseudoterraços fluvioglaciares o que significa que são posteriores e/ou 
contemporâneos de um ambiente mais proglaciar.  
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Fig. 273: Movimentos de vertente no vale do rio Horcones entre Confluência e Horcones. 
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No vale de Horcones entre Confluência e Horcones, foram inventariados os vestígios de 
movimentos de vertente e estes foram cartografados em pormenor na figura 273. Predominam os 
movimentos gravíticos directos, desabamentos de rochas e detritos, a maioria por acção da 
macrogelifracção e termoclastia. Os cones detríticos estendem-se pelas vertentes abaixo, desde as 
arestas fortemente recortadas pela acção do gelo e amplitudes térmicas, até à base das vertentes. 
Estes cones chegam frequentemente ao leito do rio Horcones e são responsáveis pela regularização 
das vertentes. O vale em U que albergou o glaciar, e depois o rio Horcones, viu a sua morfologia 
completamente transformada pelos escombros, processo que continua nos dias de hoje. Os cones 
detríticos são de dimensões hectométricas (fig. 274 e 275).  
 
Fig. 274: Detritos provenientes da acção da termoclastia e da gelifracção estendem-se pelas vertentes escarpadas da aresta 
que divide o vale de Horcones da Quebrada de Durazno. O helicóptero ajuda a ter a noção de escala.  
 
Actualmente as linhas de água temporárias já se começam a organizar sobre os depósitos de 
vertente e talham na base os seus pequenos vales de carácter torrencial (fig. 276).    
 
Cones de detritos  
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Fig. 275: Cones de detritos provocados pelo desabamento de rochas. 
 
 
Fig. 276: Detritos provenientes da acção da termoclastia e da gelifracção estendem-se pelas vertentes do vale de Horcones 
criando um vale tendencialmente em forma de V, assimétrico.  
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No ambiente paraglaciar da área em estudo aparecem cones onde existe uma organização do 
material depositado. Correspondem essencialmente a movimentos de vertente onde o cone é maior 
e mais largo do que nos cones de detritos associados a ambientes periglaciares actuais. Para além 
disso, o depósito apresenta-se mais calibrado e o material apresenta uma estrutura interna com os 
blocos mais grosseiros e de maior dimensão no topo, e os mais finos e pequenos na base (fig. 277).  
 
Fig. 277: Pequeno vale de uma ribeira temporária talhado nos depósitos de vertente (a jusante de Confluência). 
 
No entanto, há cones em que os depósitos evidenciam uma maior organização o que indicia 
que na origem destas formas estão movimentos de vertente onde a quantidade de água é maior. A 
existência de água associada à sua génese aponta para que se trate de um movimento de tipo fluxo. 
Os mais comuns são os fluxos de detritos associados a torrentes. Desenham-se perfeitamente na 
paisagem, permitindo identificar claramente a bacia de recepção (no seio das cristas e arestas 
rochosas), o canal de escoamento (bastante inclinado) e o cone de dejecção. O declive destes cones 
diminui bruscamente ao chegar ao vale principal. Os cones resultantes aproveitaram as linhas de 
água temporárias num movimento rápido que se seguiu ao recuo do glaciar no vale quando a 
presença de água seria maior (fig. 278).  
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Fig. 278: Dois exemplos de fluxos de detritos associados a torrentes no vale do Horcones Inferior. 
 
A maioria dos fluxos corresponde a fluxo de detritos, já que envolvem material detrítico 
constituído por material mais grosseiro e areias. Estes fluxos de detríticos não são exclusivos do vale 
de Horcones, aparecendo também no vale do Horcones inferior. Depois de ocorrer o fluxo de 
detritos, que mobilizou o material na vertente, é comum que o próprio canal de escoamento se 
transforme, por acção da queda de blocos, observando-se novos movimentos. Também nos cones 
produzidos pelos fluxos de detritos é possível observar várias gerações, em que uns, mais recentes, 
se sobrepõem a outros, mais antigos.  
É na área envolvente de Confluência, onde o retrocesso do glaciar é mais recente, que o 
ambiente paraglaciar é mais notório. Há muito poucos fluxos de terras, pois não há solos 
desenvolvidos, e mesmo nas moreias mais antigas os horizontes dos solos são bastante delgados e 
incipientes, não havendo disponibilidade de sedimentos.  
No vale do Horcones Inferior e no vale da Tolosa existem várias formas e depósitos 
periglaciares actuais. Os vales suspensos que descem da Quebrada de Las Leñas e da Tolosa até ao 
rio Horcones estão a ser desmantelados e começam a ser ocupados por material de vertente. Estes 
vales encontram-se a cotas superiores a 3500 metros e aqui, mais do que haver uma mistura entre os 
ambientes periglaciares e paraglaciares, há uma mistura entre estes dois ambientes e o ambiente 
glaciar. A maioria dos glaciares destes vales são glaciares rochosos de vertente e de vale, ambos 
característicos de ambientes periglaciares. No entanto, os glaciares rochosos podem aparecer como 
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uma continuidade no terreno de um glaciar branco ou coberto, ao qual se seguem formas 
cataglaciares. Sendo assim, na área em estudo, o ambiente glaciar e periglaciar sucedem-se em 
termos altimétricos mas também lado a lado e mantêm uma relação de simbiose. Em termos gerais, 
até à cota de 4200 m predominam os glaciares brancos, sem detritos, típicos de ambientes glaciares. 
Daí para baixo, aparecem os glaciares cobertos e rochosos e, abaixo dos 3700 m os glaciares cobertos 
e formas cataglaciares, associados a ambientes glaciares e periglaciares.  
Parecem existir nesta área cones provocados por avalanches de detritos (fig. 279). Aliás, 
estranho seria se tal não acontecesse, face à quantidade de gelo existente nas vertentes. No entanto, 
as evidências encontradas não nos permitiram identificar nenhum depósito em que tal movimento 
fosse explícito. Na área a montante da frente do glaciar Horcones Inferior, onde predomina um 
ambiente periglaciar actual, a transição para um clima progressivamente mais quente trará 
condições de degelo que transforme os glaciares rochosos de vertente em avalanches de detritos, daí 
que tenhamos já alguns glaciares rochosos de avalanche, onde o ambiente glaciar e periglaciar 
parecem actuar em conjunto. Mas para que se formem as avalanche de detritos, o degelo terá que 
ser rápido, deixando dessa forma o material disponível a uma mobilização rápida na vertente. No 
entanto, o mais plausível é que esse degelo seja progressivo, o que levará à criação de lóbulos de 
solifluxão. A reduzida quantidade água na área e a forte aridez do local pode assim auxiliar a explicar 
a ausência de depósitos de avalanche de detritos. 
 
Fig. 279: Possível depósito de avalanche de detritos. 
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Os lóbulos de solifluxão são outra das formas típicas dos ambientes periglaciares. Face à 
inacessibilidade do terreno a identificação de um lóbulo de solifluxão e a consequente distinção de 
um glaciar rochoso não foi uma tarefa simples. A impossibilidade de medir o movimento destas 
formas numa investigação de 4 anos tornou a tarefa ainda mais difícil. A existência de um núcleo de 
gelo no interior é o modo mais fácil de fazer a distinção mas nem sempre é possível fazer uma 
correcta identificação e uma correcta diferenciação. No entanto, na área em estudo, foi com base na 
existência de núcleos de gelo que foram distinguidos os glaciares rochosos dos lóbulos de solifluxão. 
Salienta-se, no entanto que podem existir lóbulos de solifluxão em glaciares rochosos, mas nem 
todos os lóbulos de solifluxão apresentam núcleos de gelo.  O movimento nos lóbulos de solifluxão 
pode incluir processos de creep e gelifluxão, e na área estão sempre associados a processos mistos, 
pelo que se optou por designa-los por lóbulos de solifluxão (fig. 280). 
 
Fig. 280: Lóbulos de solifluxão na base da vertente da margem esquerda do glaciar Horcones Inferior. 
 
Os lóbulos de solifluxão aparecem na área em estudo como resultado da fraca drenagem 
existente, que resulta de um permafrost subjacente ou inclusivamente de um núcleo de gelo nos 
glaciares rochosos. Os lóbulos de solifluxão correspondem a formas resultantes de movimentos 
lentos de descida do solo ou dos detritos devido ao congelamento e descongelamento do material de 
vertente. Segundo Christopherson (2005) esse movimento pode atingir 5 cm por ano em vertentes 
com um ou dois graus de declive. Na área em estudo, os lóbulos de solifluxão aparecem associados e 
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declives mais baixos nas secções terminais dos glaciares rochosos e/ou mais próximos das superfícies 
aplanadas. Sendo assim, a camada activa do permafrost e o rególito ficam saturados com a água 
durante o degelo estival, provocando o movimento da camada devido à inclinação da vertente. Este 
processo, em ambientes periglaciares, designa-se por solifluxão, já que o movimento do fluxo está 
associado ao ciclo gelo/degelo interanual.   
 
Fig. 281: Lóbulos de solifluxão na vertente da margem esquerda do glaciar Horcones Inferior. 
 
Alguns autores consideram os glaciares rochosos de vale típicos de ambientes glaciares, ao 
passo que os glaciares rochosos de vertente, com formas típicas de lóbulos de solifluxão, estariam 
mais associados a ambientes periglaciares. No presente estudo, não nos parece que essa distinção 
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possa ser feita com base nos ambientes. Os glaciares rochosos de vale e de vertente aparecem lado a 
lado, o que mostra que ambos coexistem em ambiente glaciar e periglaciar onde a aridez é a 
principal característica climática da região. No capítulo correspondente à caracterização dos glaciares 
da área em estudo, os glaciares rochosos existentes na área foram alvo de análise detalhada. As 
figuras 81, 82, 83 e 84 permitem observar que junto dos vários glaciares rochosos de vertente 
parecem existir lóbulos de solifluxão de dimensões variáveis e, inclusive, alguns dos glaciares 
rochosos apresentam lóbulos de solifluxão.   
 
Fig. 282: Fluxo de lamas no vale do Horcones Inferior. 
 
Uma das formas relativamente comuns no vale do Horcones Inferior são os fluxos de lamas. 
Tal como vimos anteriormente, Summerfield (1991) distingue fluxos de lama de solifluxões, e nós 
optamos por distingui-los também porque facilitam a identificação dos lóbulos de solifluxão 
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periglaciares e a individualização dos fluxos de lamas.  Convém no entanto referir que os lóbulos de 
solifluxão apresentados anteriormente correspondem, na sua maioria, a fluxos de lamas mas onde se 
identificam claramente lóbulos associados à presença de gelo actual ou sub-actual, já que podem ou 
não aparecer associados a glaciares rochosos. Por sua vez, os fluxos de lamas incorporam mais 
material detrítico formado por areias e argilas e envolvem grande quantidade de água (fig. 282). 
Apesar do movimento ser lento ou, ocasionalmente, moderado, na sua origem está uma precipitação 
mais concentrada na estação de Verão e/ou o degelo do solo. Nas vertentes do Horcones Inferior 
estes movimentos correspondem a fluxos confinados e alongados, que não parecem atingir 
dimensões muito grandes devido à aridez do local. São no entanto dignos de referência já que 
marcam a paisagem, e são identificáveis níveis provenientes destes movimentos em depósitos 
analisados. Aparecem também na frente do glaciar Horcones Inferior, resultando da ablação da 
frente do glaciar e libertação do material detrítico e mais fino para jusante.  
 
Tentativa de síntese 
No Holocénico os glaciares retrocederam e iniciou-se uma actividade erosiva nas vertentes 
assente na fragmentação das rochas, mascarando formas e depósitos glaciares anteriores. Surge um 
ambiente paraglaciar que foi progressivamente evoluindo para um ambiente periglaciar, responsável 
pela intensa meteorização física das rochas.  A acção intensa da crioclastia e a termoclastia parece 
ser facilitada pela natureza litológica dos materiais, tectónica, temperaturas, elevadas amplitudes 
térmicas, escassez de precipitação e a falta de cobertura vegetal, permitindo a fragmentação dos 
materiais especialmente junto aos cursos de água e nas vertentes das montanhas mais elevadas. As 
vertentes dos vales do Horcones e do Horcones Inferior recebem colossais quantidades de 
escombros devido aos desabamentos de rochas e detritos, desenvolvendo-se enormes cones e 
taludes. A meteorização química das rochas é reduzida, parecendo apenas registar-se exemplos 
pontuais na moreia de Horcones e na moreia da Tolosa. O ambiente paraglaciar, mais intenso a 
jusante do glaciar Horcones Inferior, graças ao  desaparecimento completo do gelo glaciar, permitiu a  
regularização das vertentes do vale com cones de detritos. A montante da frente actual do glaciar, o 
ciclo alternado gelo-degelo ainda está bem presente, criando um ambiente periglaciar em que 
aparecem permafrost, lóbulos de solifluxão, glaciares rochosos e depressões termocársicas.  
O vale do Horcones Inferior está parcialmente ocupado por glaciares rochosos e formas 
cataglaciares que apresentam dinâmicas glaciares mas mantêm uma relação estreita com o ambiente 
periglaciar, uma vez que são as temperaturas negativas, a exposição e a alternância de um ciclo gelo-
degelo que permitem a sua preservação. Há uma intensa movimentação de material detrítico nas 
vertentes, que contrasta com uma escassez de áreas planas, o que por sua vez parece explicar a 
inexistência do desenvolvimento de solos poligonais, campo de blocos, cunhas de gelo, pingos ou 
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parsas. As depressões termocársicas aparecem associadas ao degelo dos detritos do glaciar coberto 
do Horcones Inferior e do glaciar rochoso da Tolosa, sendo o resultado de uma interacção entre o 
ambiente glaciar e periglaciar. Os glaciares rochosos na sua área distal apresentam com alguma 
frequência lóbulos de solifluxão, associados a um menor declive e à intensa acção do degelo. Estes 
lóbulos são comuns nas vertentes das cabeceiras do vale do Horcones Inferior e, mais uma vez, 
testemunham a simbiose entre os ambientes glaciar e periglaciar. No vale de Horcones, as vertentes 
exibem cones resultantes de movimentos gravíticos directos, desabamentos de rochas e detritos, a 
maioria por acção da macrogelifracção e da termoclastia, nomeadamente fluxos de detritos,  fluxos 
de detritos associados a torrentes, fluxos de lamas e desabamentos. Estes também aparecem nas 
vertentes do vale do Horcones Inferior, embora os fluxos de lamas nunca atinjam dimensões muito 
elevadas devido à aridez do local.  
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CAPITULO V  
Reconstituição 
palegeográfica e dinâmica 
glaciar holocénica 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Vale do Horcones Inferior, com o vale da Tolosa do lado direito, o vale do Cerro Las Leñas do lado esquerdo, e o glaciar do 
cerro Tres Gemelos ao fundo.   
“Quem não sobe a montanha nunca 
poderá ver o vale.”  
Provérbio chinês 
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1. GLACIAÇÕES E GLACIARES: A IMPORTÂNCIA DOS GELOS NA COMPREENSÃO DA HISTÓRIA DA 
TERRA. 
No século XIX, começaram a surgir ideias acerca do avanço e recuo de glaciares e do gelo 
polar e diferentes exploradores e cientistas desenvolveram diferentes aspectos da teoria. No 
terreno, tanto nos EUA como na Europa, começaram a surgir estudos que revelavam períodos mais 
quentes e mais frios da história da Terra, sendo estes últimos designados como “idades do gelo”. Nos 
EUA, Chamberlain (1883) e Leverett (1932) (de forma independente) cartografaram moreias de uma 
forma sistemática e desenvolveram uma classificação apoiando 4 idades do gelo diferentes, 
denominadas como glaciações de Nebraska, Kansas, Illinois e Wisconsin (a mais recente). Por outro 
lado, na Europa, Penck e Bruckner (1909) identificaram 4 andares de erosão fluvial que 
interpretaram como sendo indicadores de 4 glaciações alpinas, designadas em ordem alfabética de 
acordo com o nome de vales: Gunz, Mindel, Riss e Wurm (quadro XXVIII).  
 
Quadro XXVIII: Classificação clássica das sequências glaciares mundiais 
Ciclos Alpes 
Europa do 
Norte 
Ilhas Britânicas América do Norte 
América do 
Sul 
Glaciar Würn Weichsel 
Devonsiano (Novo 
drift) 
Wisconsin Llanquihue 
Interglaciar R-W Eemian Ipswichiano Sangamon Valdivia 
Glaciar Riss Saale Gipping Illinois Santa Maria 
Interglaciar M-R Holstein Hoxniano Yarmouth - 
Glaciar Mindel Elster Lowestoft Kamsas Rio Llico 
Interglaciar G-M Cromerian Cromeriano Aftonian - 
Glaciar Gunz - Beestoniano Nebraska Caracol 
 
Hoje, evidências científicas recolhidas na Europa, América do Norte e outras partes do 
Mundo mostram sequências claras de expansão e contracção de glaciares e mantos de gelo nos 
últimos 2,7 milhões de anos, correspondendo ao Pliocénico tardio e ao Pleistocénico, e a que se dão 
os nomes de ciclos glaciares e interglaciares (G – IG).  
Os primeiros registos ambientais contínuos dos ciclos climáticos do Pleistocénico foram 
obtidos de sedimentos do fundo marinho, nomeadamente fósseis de conchas de organismos 
marinhos, tais como os foraminíferos. Emiliani (1955) propôs um esquema estratigráfico ainda hoje 
usado, que se baseia na sucessão de máximos e mínimos do rácio de isótopos 18 e 16 de oxigénio, 
18O e 16O, presentes nas amostras, expresso por  
 
 𝑂 =18
(
18𝑂
16𝑂
)
𝑎𝑚
−(
18𝑂
16𝑂
)
𝑝𝑎𝑑
(
18𝑂
16𝑂
)
𝑝𝑎𝑑
 × 1000 ‰. 
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A composição isotópica das conchas, 18OC, depende não só da composição isotópica da água 
do mar, mas também de processos biológicos e químicos que, por sua vez, dependem da 
temperatura (com a diminuição de temperatura a absorção de 18O aumenta). No entanto, a relação 
entre estes três factores pode ser calibrada. Quanto à composição isotópica da água do mar, 18OW, 
sabe-se que depende da quantidade de água armazenada nos mantos de gelo25 e do valor médio de 
18O do gelo. Assumindo um valor constante para este último, verifica-se numa primeira 
aproximação uma relação linear entre 18OW e o volume de gelo global. Assim, 
18OC representa um 
importante indicador das alterações climáticas globais, sendo que os picos e vales deste rácio, 
numerados começando pelos mais recentes, correspondem a ciclos glaciais e interglaciais. Desde 
então, estes ciclos foram detectados usando vários métodos independentes através de diferentes 
indicadores paleoclimáticos, tais como sedimentos (loess) na China e Europa de Leste, indicadores 
das circulações de superfície e de fundo do oceano Atlântico, e as concentrações de gases de estufa, 
poeiras e indicadores isotópicos químicos em amostras recolhidas na Antárctida.  
A primeira grande glaciação do hemisfério norte é determinada como tendo acontecido por 
volta de – 2,5 Ma. Desde esse período, o registo isotópico marinho revela um aumento na amplitude 
e duração dos ciclos glaciais. Por volta de – 800 ka, as oscilações glaciais mudam de um padrão suave 
e simétrico com período de 40 ka para um irregular com período 100 ka, sendo esta alteração 
designada Transição do Meio do Pleistocénico (TMP), e sendo a sua caracterização e explicação um 
problema em aberto. Os registos em núcleos de gelo recolhidos na Antárctida confirmam a presença 
de outra transição importante, designada como transição de Brunhes intermédio, que marca o 
aumento do carácter assimétrico dos ciclos glaciares, com um crescendo glaciar lento e uma 
deglaciação (também denominada “terminação”) abrupta, relacionadas com um aumento brusco na 
concentração de gases de estufa e da temperatura dos períodos interglaciares. Os 4 últimos ciclos 
glaciar-interglaciar foram determinados como tendo um período de aproximadamente 100 ka com o 
crescendo da glaciação ocupando um intervalo de tempo 5 vezes superior ao da terminação (fig. 
283).  
                                                             
25 As moléculas de água (H2O) compostas por 
18O evaporam mais lentamente e condensam mais rapidamente do que as 
compostas por 16O, uma vez que o 18O é um isótopo mais pesado do que o 16O. Assim, a água que evapora do oceano é 
inicialmente mais rica em 
16
O, e conforme arrefece subindo na atmosfera ou viajando em direcção aos pólos, tende a ficar 
mais pobre em 18O, uma vez que as moléculas mais pesadas tendem a precipitar primeiro. Assim, as massas de ar que 
chegam a latitudes elevadas contêm vapor de água com uma redução significativa em 18O, e a neve que cai e se acumula 
nos mantos de gelo contém maioritariamente 16O. Durante as idades do gelo, as temperaturas mais baixas estendem-se em 
direcção ao equador, de forma que o vapor de água contendo oxigénio pesado precipita a latitudes ainda menores, e o que 
contém oxigénio leve acaba por precipitar nos mantos de gelo. A água do oceano vê a sua concentração de 18O aumentada, 
enquanto no gelo aumenta a concentração de 16O. De forma inversa, quando a temperatura sobe, e os mantos de gelo 
derretem, água doce flui para os oceanos, devolvendo 16O e reduzindo a salinidade da água.  
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Fig. 283: Tabela de divisões cronostratigráficas dos últimos 2,7 milhões de anos. 
Fonte: www.stratigraphy.org
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Estudos com uma maior resolução, realizados já nos anos 70 do século passado, indicaram a 
presença de ciclos climáticos mais pequenos, com períodos correspondendo à variação dos 
parâmetros orbitais de precessão dos equinócios e obliquidade da eclíptica (ver próxima secção). 
Praticamente desde a sua descoberta, as glaciações tiveram uma explicação astronómica. 
Adémar (1842) parece ter sido o primeiro a sugerir que as glaciações estão associadas a mudanças da 
configuração da órbita da Terra em torno do Sol, propondo que uma glaciação ocorre quando os 
invernos são anormalmente longos, o que acontece quando coincidem com o afélio (ponto da órbita 
mais afastado do Sol). Croll (1868) desenvolveu esta teoria e reconheceu a importância dos 3 
parâmetros orbitais, excentricidade26, obliquidade27 e a longitude do periélio28 (ponto da órbita mais 
próximo do Sol), que determinam a insolação (quantidade de energia de radiação que chega à Terra), 
propondo que uma glaciação ocorre quando coincide com o afélio, não porque os invernos são mais 
longos, mas porque a insolação é mais fraca neste ponto. Milankovitch (1941) foi o primeiro a 
construir uma teoria matemática que relacionava a variação dos parâmetros orbitais com a insolação 
e a variação desta com as mudanças climáticas, propondo que uma glaciação ocorre quando a 
insolação é menor a latitudes norte elevadas durante o Verão, ou seja, quando a obliquidade é 
menor e o afélio coincide com o Verão (não o Inverno) no hemisfério norte. De acordo com esta 
teoria, a baixa insolação de Verão permitiria que a neve e o gelo persistissem durante o ano, 
acumulando-se gradualmente nos mantos de gelo. Na década de 1970, com a ajuda de 
computadores, os parâmetros orbitais (e a sua variação) eram conhecidos com uma boa precisão 
para um período temporal de milhões de anos e Berger (1978) esclareceu o espectro da variação 
desses parâmetros, demonstrando que a precessão é dominada por períodos de 19, 22 e 24 ka, a 
obliquidade, de 41 ka, e a excentricidade, de 400, 125 e 96 ka. Ao mesmo tempo, em 1976 é 
publicado o artigo pioneiro de Hays, Imbrie e Shackleton, com o título sugestivo “Variations in the 
Earth’s orbit: Pacemaker of the ice ages”, em que são apresentadas fortes evidências em favor da 
hipótese de Milankovitch, mostrando que o 18O em amostras do fundo marinho oscila em ciclos de 
41 ka e à volta de 21 ka, coincidentes com os períodos de precessão e de obliquidade.  
                                                             
26 É a medida de quão elíptica é a órbita da Terra (sendo igual a zero para uma circunferência). Quanto mais elíptica é a 
órbita, maior será a diferença entre a distância da Terra ao Sol nos seus pontos mais próximo e mais afastado, 
influenciando a insolação correspondente. Varia entre 0 e 5% num ciclo de aproximadamente 100.000 anos (100 ka). 
Actualmente é cerca de 3,2%.  
27
 É o ângulo entre o eixo de rotação da Terra e o plano da órbita. Varia entre 21,5 e 24,5, com uma periodicidade de 
aproximadamente 41.000 anos (41 ka). Actualmente, tem o valor de 23,5. A sua variação tem consequências na severidade 
das estações do ano. Um ângulo menor significa que a radiação está mais igualmente distribuída entre Verão e Inverno. No 
entanto, também aumenta a diferença entre a insolação no equador e nas regiões polares.   
28 A variação da posição do periélio está relacionada com a chamada precessão dos equinócios. O eixo de rotação da Terra 
oscila num cone (tal como um pião bamboleante), completando um círculo em aproximadamente 23.000 anos (23 ka), 
levando a que a “Estrela do Norte” (a direcção para onde o eixo aponta no hemisfério norte) seja variável. Por exemplo, 
quando o eixo aponta a estrela Vega, as posições dos solstícios de Inverno e Verão no hemisfério norte coincidem com o 
afélio e periélio, respectivamente. Esta situação resultaria em maiores contrastes sazonais, uma vez que o hemisfério norte 
(onde se encontra a grande maior parte da massa terrestre) sofreria o Inverno quando a Terra estivesse mais longe do sol. 
Actualmente, a posição do solstício de Inverno encontra-se muito perto do periélio.  
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O sistema Terra parece assim responder de uma forma linear ao forcing orbital da variação 
de precessão e de obliquidade. Mas a partir da TMP, a variação de 18O é dominada por ciclos de 
aproximadamente 100 ka, que aparentemente coincidem com o período da excentricidade. O 
problema é que a variação deste parâmetro não influencia suficientemente a insolação para justificar 
o domínio e a amplitude do sinal (fig. 284).  
 
Fig. 284: O problema do ciclo dos 100 ka. A série temporal de insolação (calculada por Berger) é dividida nos seus 
componentes periódicos dominantes. A variação de 18O (dados de Imbrie e tal. (1984)) é também da mesma forma 
decomposta. A correlação entre ambos os sinais é por demais evidente; no entanto, por que razão é a resposta do sistema 
tão forte na banda dos 100 ka?  
Fonte: Imbrie et al. (1993) On the structure and origin of major glaciation cycles: 2. The 100,000-year cycle. 
Paleoceanography 8 (6), 699–735. 
 
Além desta, outras questões foram levantadas por estudos nas últimas décadas que põem 
em causa o modelo mais simples aqui apresentado da teoria astronómica do clima. Entre elas 
podemos listar as seguintes, com resposta ainda hoje em aberto (Elbiki e Rial, 2001): 
1. As variações de período 100 ka na insolação, devido à variação da excentricidade, 
são demasiado pequenas para serem a causa directa das grandes idades do gelo;  
2. A mudança de ciclos predominantes de 41 ka para ciclos de glaciação de 100 ka 
por volta de 800-900 ka (TMP) ocorreu sem uma mudança correspondente no forcing orbital;  
3. A notável ausência nos dados de 18O de amplitudes espectrais significativas a 413 
ka nos últimos 1,2 Ma, apesar de ser esta a componente dominante do forcing da 
excentricidade;  
4. A bem documentada (por exemplo, nos núcleos de gelo recolhidos de Vostok) 
duração dos ciclos entre 80 ka e 120 ka, nos últimos 500 ka, não está correlacionada 
linearmente com a insolação;  
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5. A presença de picos espectrais em frequências diferentes das do forcing orbital 
indicam uma resposta não-linear do sistema climático, mas os mecanismos responsáveis não 
foram ainda encontrados.  
 
O consenso científico actual é que as glaciações são o resultado de um sistema complexo, 
que reage de uma forma não-linear a um forcing orbital. O output deste sistema depende, não só das 
variáveis externas, mas também, e de uma forma essencial, do sistema complexo formado pela 
criosfera, oceanos e massa terrestre (fig. 285). A investigação com base na teoria astronómica de 
paleoclimas envolve assim, não só a computação das variações a longo prazo dos parâmetros orbitais 
e insolação, mas também a necessária construção de modelos que consigam simular a transferência 
da insolação para o clima, assim como a recolha de dados geológicos e a sua interpretação em 
termos do clima e a comparação com as variáveis climáticas simuladas.  
 
Fig. 285: Esquema simples do sistema climático, ilustrando as fontes internas e externas da variação climática. 
Fonte: Imbrie et al. (1993) On the structure and origin of major glaciation cycles: 2. The 100,000-year cycle. 
Paleoceanography 8 (6), 699–735. 
 
Entre as variáveis externas que poderão ser tidas em conta encontram-se todas aquelas que 
podem fazer variar a insolação, nomeadamente a variação da potência emissora do sol (variações 
periódicas de manchas solares, por exemplo) e o bloqueio da energia solar por matéria no espaço, 
enquanto nas variáveis internas podemos encontrar as seguintes: na atmosfera, a presença de gases 
de estufa ou de poeiras vulcânicas; na litosfera, a distribuição dos continentes e das cadeias 
montanhosas; na criosfera, a extensão e localização dos mantos de gelo. Um exemplo simples: o 
albedo da neve e gelo é substancialmente maior do que o da água ou terra, logo a quantidade de 
radiação reflectida para o espaço é maior quando os mantos de gelo são extensos, levando a um 
favorecimento do seu crescimento.  
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Resumindo, a influência dos parâmetros orbitais no clima é hoje inegável, sendo que, no 
entanto, a fracção da mudança climática causada pelo forcing orbital, assim como a identificação dos 
mecanismos dominantes, são temas ainda em discussão. 
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2. AS METODOLOGIAS DE DATAÇÃO E BALANÇO DE MASSA NO APOIO À RECONSTITUIÇÃO DE 
PALEOAMBIENTES GLACIARES 
 
2.1. Métodos de datação  
Um dos objectivos da geomorfologia é possibilitar a correlação temporal dos acontecimentos 
geológicos com a morfologia actual da paisagem. Para que tal possa acontecer é necessário recorrer 
a métodos de datação relativos, que fixam os acontecimentos numa escala de relação temporal de 
tal maneira que permite ordená-los, e métodos de datação absolutos, em que se calculam as 
unidades de tempo decorridos desde a ocorrência de um acontecimento até à actualidade. Os 
primeiros não permitem estabelecer a idade nem a duração exacta dos acontecimentos, no entanto 
são mais fáceis de utilizar e economicamente acessíveis. Os segundos, de uma forma geral, envolvem 
processos laboratoriais específicos e dispendiosos. 
 
2.1.1. Métodos de datação relativa  
Nos métodos de datação relativa estabelece-se uma idade relativa que corresponde a uma 
ordem na sucessão de acontecimentos geomorfológicos. Corresponde a um exercício de análise e 
leitura da morfologia actual bastante importante e determinante para a compreensão da 
reconstituição paleogeográfica, assente num trabalho de campo exaustivo. Estes métodos são 
extremamente relevantes pois, mesmo quando é possível utilizar métodos de datação absoluta, a 
ordenação dos acontecimentos é feita apenas com base em algumas datas absolutas. Os métodos de 
datação relativa assumem um papel ainda mais significativo quando não é possível utilizar métodos 
de datação absolutos. 
Os métodos de datação relativa consistem em métodos de datação estratigráfica, métodos 
com base em critérios biológicos e liquenometria. O princípio básico para a datação relativa consiste 
numa das leis mais importantes em Geologia e da Geomorfologia, criada por Nicolau Steno (1638-
1687), designada por Lei da sobreposição, que relaciona as unidades sedimentares, sabendo que os 
estratos superiores são mais recentes que aqueles que recobrem. Realça-se o facto de poderem 
ocorrer modificações produzidas por movimentos tectónicos que podem alterar esta lei, criando-se 
assim a necessidade de introduzir critérios de polaridade. Estes critérios podem usar estruturas 
primárias de origem mecânica (relacionadas com o processo de formação e que se conservam nas 
rochas) ou estruturas orgânicas (fósseis), que se conservam na formação rochosa. A datação relativa 
pode ser efectuada com base na presença de organismos vivos que ficaram preservados nos 
depósitos, nomeadamente os fósseis e os pólenes. A liquenometria, por sua vez, usa as taxas de 
crescimento dos líquenes para inferir a idade de formas glaciares e depósitos morénicos.  
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2.1.2. Métodos de datação absoluta  
Os métodos de datação absoluta permitem uma datação das formações com uma margem 
de erro relativamente pequena. A maioria assenta em métodos radioactivos.   
 
2.1.2.1. Métodos radioactivos 
 
Princípios de decaimento radioactivo e datação 
O processo em que o núcleo de um átomo instável (também designado como isótopo ou 
nuclídeo radioactivo) se desintegra, emitindo radiação e adquirindo uma configuração nuclear 
estável, designa-se por decaimento radioactivo. O núcleo que decai é comummente designado por 
núcleo pai e o(s) núcleo(s) estáveis, produtos do decaimento, por núcleo(s) filho. O decaimento pode 
acontecer num só passo, ou por uma série de desintegrações sucessivas até que se obtenha um 
núcleo estável, e a sua duração é característica do elemento ao qual pertence o núcleo pai. Apesar 
do decaimento de um só núcleo ser um processo aleatório, isto é, não é possível prever quando o 
núcleo irá desintegrar-se, verifica-se experimentalmente que o decaimento de um conjunto muito 
grande núcleos obedece a uma lei estatística, em que a taxa média temporal de desintegração (ou 
seja, o número de desintegrações por segundo, também designada por actividade da amostra) é 
proporcional ao número de núcleos pai presentes na amostra, sendo a constante de 
proporcionalidade (denominada constante de decaimento, ) característica do elemento desses 
núcleos. O facto desta taxa só depender das características dos núcleos pai, e não depender de 
circunstâncias físicas externas, tais como os valores de pressão e temperatura, é de importância 
fundamental para os métodos de datação. Aplicando o cálculo matemático a esta lei do decaimento, 
pode deduzir-se que o número de núcleos pai presentes numa amostra diminui de forma 
exponencial com o tempo, sendo habitual definir-se o tempo de semi-vida, T½, como sendo o tempo 
necessário para que metade do número inicial dos núcleos pai sofra decaimento. Este valor é 
inversamente proporcional a  e só depende da natureza dos núcleos pai, sendo que pode variar 
desde fracções de segundo até milhões de anos. A actividade da amostra diminui assim para metade 
por cada tempo de semi-vida passado, ou seja, passados n tempos de semi-vida, a actividade da 
amostra é 2n vezes menor do que o valor inicial. Por exemplo, no caso de um isótopo radioactivo com 
T½ = 8 dias, verifica-se que, passados 80 dias, a actividade de uma amostra contendo esse isótopo é 
cerca de 1000 (210 = 1024) vezes menor do que o valor inicial.  
Sendo assim, conhecido o valor de T½, e medindo o valor actual da actividade de uma 
amostra, é possível determinar o tempo decorrido desde um determinado instante no passado, 
desde que se conheça o valor da actividade da amostra nesse instante. Na prática, quando o valor da 
actividade se torna demasiado pequeno para ser determinado com algum rigor, o método de 
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datação usando o isótopo em questão deixa de ser fidedigno, sendo aplicável apenas se a idade da 
amostra se situar dentro de um intervalo de tempo característico desse isótopo. É este o princípio 
básico dos métodos de datação isotópica usados na geomorfologia.  
 
Datação por radiocarbono 
A datação por carbono radioactivo é provavelmente o método mais importante no que se 
refere ao período do Quaternário, com valores típicos de incerteza de 2-5%. Com uma gama de 
aplicabilidade que vai desde os 300 até aos 40000 anos, e em amostras que incluem a maioria dos 
materiais orgânicos, este método é largamente usado na datação de sedimentos e formas de 
terreno.  
A datação por carbono é possível porque toda a matéria orgânica contém carbono e, em 
particular, uma proporção de carbono-14, um isótopo radioactivo com uma semi-vida de 5730 anos, 
produzido por colisão de raios cósmicos com átomos de azoto na atmosfera. O carbono-14, 
juntamente com os isótopos não-radioactivos, carbono-13 e carbono-12, é convertido e assimilado 
pelas plantas e organismos, mas quando a planta ou animal morre, ela já não adquire mais carbono e 
o carbono-14 começa seu decaimento. O método convencional de medição da quantidade de 
carbono-14 radioactivo numa amostra envolve a detecção da emissão de radiação de cada evento de 
decaimento. Na década de 1980 surgiu uma nova técnica que envolve a contagem directa de átomos 
de carbono-14, e que tem a vantagem de ser capaz de utilizar amostra de tamanhos até 1.000 vezes 
menores do que os utilizados pelas datações convencionais  
No que se refere à datação de formas de terreno, este método tem sido mais usado na 
datação de moreias, embora funcionando mais como forma de obtenção de constrangimento da 
idade da moreia, sendo que esta é, em última análise, determinada apenas pela datação dos 
sedimentos que a constituem. Ainda assim, a datação de moreias funciona melhor se os glaciares 
fluírem por paisagem florestada, o que limita a sua aplicação à zona do Aconcágua. Quando um 
glaciar avança, os seus sedimentos por vezes enterram parcialmente troncos de árvores e, quando a 
frente do glaciar chega a estes, corta-os a uma certa altura da base. Após a deposição da moreia e do 
recuo do glaciar, os troncos no local ficam expostos e disponíveis para datação por radiocarbono. 
Noutros casos, os troncos cortados são incorporados nos sedimentos da moreia, e são depositados 
na paisagem como os blocos erráticos ou como fazendo parte do till, eventualmente ficando 
expostos. Em todos os casos referidos, a datação dos anéis exteriores dos troncos fornecem uma 
idade máxima da formação da moreia.  
No entanto, é raro encontrar material orgânico por baixo ou dentro da moreia. É mais 
comum utilizar depósitos orgânicos que se acumulam atrás ou no topo das moreias, sendo que, 
neste caso, a datação fornece uma idade mínima da moreia.  
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Datação por séries de urânio 
 Depois do radiocarbono, a datação pelas séries de urânio (séries-U) é provavelmente o 
método de datação mais usado na ciência do Quaternário. Tal como no primeiro, a aplicação de 
técnicas de espectrometria de massa a partir dos anos 80 levou a um aumento considerável na 
precisão e exactidão da técnica. Esta está baseada em 2 isótopos naturais de urânio 238U e 235U, 
ambos decaindo para formas estáveis de chumbo, 206Pb e 207Pb respectivamente, através de uma 
cadeia complexa de decaimentos envolvendo a criação de produtos intermediários com semi-vidas 
muito diferentes entre si. Uma terceira série de decaimentos é encabeçada pelo isótopo de tório 
232Th, que também decai para uma forma estável de chumbo, 206Pb. O método mais usado é aquele 
que se baseia na medição do quociente de 230Th/234U, em que o nuclido-mãe é o urânio, com uma 
semi-vida de 248 000 anos. Este método permite a datação de amostras com idades entre algumas 
centenas de anos e cerca de 500 000 anos.  
 
Fig. 286: Séries de urânio e tório 
Fonte: Walker, M. (2005) Quaternary dating methods John Wiley & Sons Ltd 
 
Datação por nuclidos cosmogénicos 
Nas duas últimas décadas, este método, também designado por datação por exposição 
cosmogénica, tem-se imposto como uma das técnicas mais usadas em geomorfologia glaciar, 
nomeadamente na datação de moreias, blocos erráticos e rocha-mãe erodida pelo glaciar. Baseia-se 
na ocorrência natural de uma família de isótopos na parte superior (alguns metros de profundidade) 
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da superfície rochosa da Terra, por bombardeamento de raios cósmicos. Muitos dos isótopos 
resultantes são radiactivos, por exemplo 10Be e 36Cl, enquanto que alguns são estáveis, tais como 3He 
e 21Ne. Diferentes isótopos provêm de minerais diferentes, podendo associar-se um mineral-pai para 
cada isótopo.  
Tal como já vimos, uma vez que a matéria orgânica está raramente associada a depósitos 
glaciares, a datação por radiocarbono não pode ser aplicada em muitas áreas. Por outro lado, a 
datação por nuclidos cosmogénicos pode ser usada em situações mais diversificadas, pois os 
depósitos rochosos são típicos da paisagem glaciar. Os blocos em cima de moreias têm sido um dos 
materiais-alvo privilegiados. Além do mais, enquanto a datação por radiocarbono está limitada a 
uma idade máxima de cerca de 40000 anos, o limite deste método encontra-se entre as centenas de 
milhares e alguns milhões de anos.  
 
Datação por rastro de fissão  
Este método de datação baseia-se na medição de efeitos da exposição do material à radiação 
produzida pelos decaimentos. Num mineral que tenha um conteúdo conhecido de urânio, é possível 
determinar a sua idade contando os chamados rastros de fissão, zonas danificadas do mineral pela 
passagem de um dos produtos da fissão de átomos radioactivos de urânio-238, que são preservados 
no meio e visíveis a microscópio após tratamento da amostra com uma solução ácida ou básica forte. 
O número de rastros por unidade de área é uma função do tempo e da concentração de urânio. 
Assim, é possível medir o tempo que decorreu desde que o material solidificou. No entanto, é de 
notar que a preservação dos rastros é muito sensível à temperatura e varia de mineral para mineral e 
a concentração inicial de urânio é um factor fundamental na aplicabilidade do método com precisão 
aceitável. Ou seja, para se obter uma densidade de rastros aceitável, é necessário que a amostra 
tenha uma concentração inicial de urânio suficientemente grande. Assim, em teoria o método aplica-
se a idades que variam desde algumas centenas até alguns milhões de anos, mas na prática o limite 
máximo poderá rondar algumas centenas de milhares de anos, dependendo do mineral usado.  
 
Termoluminescência/Luminescência estimulada opticamente (OSL) 
O princípio deste método é parecido com o anterior, excepto que o efeito da exposição à 
radiação não é medido pelos rastros das partículas mas pela presença de electrões (um dos produtos 
do decaimento) capturados em defeitos da rede cristalina ou impurezas do mineral. Quanto maior 
for o número desses electrões, maior terá sido a exposição do mineral à radiação, logo maior será o 
tempo decorrido. Para o método funcionar é necessário que o material seja sujeito a aquecimento 
(ou contacto com luz), antes de ser enterrado, de modo que os electrões capturados até então sejam 
libertados (e a contagem seja levada a zero). A aplicação deste método a sedimentos glaciares deve 
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ser feita com cautela, uma vez que os materiais podem não ter tido contacto suficiente com calor ou 
luz de modo que fosse atingida a contagem zero de electrões antes da deposição. Hubbard e Glasser 
(2005) enfatizam que o material que é removido e transportado de forma subglaciar para as 
margens, tanto pelo gelo basal ou pelo sistema de drenagem, não terá atingido a contagem zero e 
não é adequado a uma datação por OSL.  
Quanto mais tempo tiver a amostra, maior será o número de electrões capturados, e a 
determinação desse número baseia-se na medição do fenómeno de luminescência que resulta da 
libertação dos electrões quando o material é novamente aquecido (ou sujeito à luz). O limite superior 
do período de aplicabilidade deste método está constrangido pelo facto de que, a partir de 
determinado valor de dosagem de radiação, a luminescência não aumenta (saturação). Sendo assim, 
aplica-se a idades compreendidas entre algumas centenas de anos e 150 000 a 300 000 anos.  
 
2.1.2.2. Outros métodos 
Utilizam-se ainda outros métodos de datação absoluta tais como dendrocronologia, método 
das varvas, datação paleomagnética, o estudo da espessura alcançada pelos sedimentos, as bandas 
de crescimento de conchas e esqueletos calcários de animais, processos de datação química, a 
salinidade dos oceanos, etc., no entanto, nenhum passível de utilização na área em estudo por falta 
de recursos económicos, de condições laboratoriais próximas da área em estudo ou de condições 
inerentes às características da área. 
 
2.2. Métodos e técnicas de medição do Balanço de Massa 
O cálculo do balanço de massa constitui um recurso essencial para determinar a “saúde” do 
glaciar e o seu comportamento. Existem diferentes métodos e técnicas de medição do balanço de 
massa. Estes métodos foram apresentados em detalhe por Georg Kaser, Andrew Fountain e Peter 
Jansson, no Manual for monitoring the mass balance of mountain glaciers, produzido no Programa 
Hidrológico Internacional da UNESCO. Estes métodos foram complementados com base nos 
trabalhos publicados por Hubbard e Glasser (2005) na obra intitulada “Field techniques in glaciology 
and glacial geomorphology”, do Centro de Glaciologia da Universidade de Wales. 
     
2.2.1. Métodos geodésicos 
Os métodos geodésicos baseiam-se no cálculo das mudanças volumétricas da massa de gelo 
ao longo do tempo a partir de sucessivas análises topográficas da elevação e extensão das 
superfícies. Estas imagens podem ser obtidas através de diferentes edições de mapas, fotografias 
aéreas, ou imagens de satélite sucessivas. A última destas pode ser bastante cara, no entanto alguns 
satélites, como ICESat, fornecem informação altimétrica exacta e de alta definição. Todos estes 
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métodos podem ser usados para investigar padrões espaciais de mudança responsáveis pelas 
variações do balanço de massa, indicando, por exemplo, que áreas da massa de gelo em estudo 
estão a diminuir ou aumentar a sua espessura. É, no entanto, essencial para o sucesso desta 
abordagem que se consiga fazer a cobertura total da massa gelada em estudo e que os erros 
associados com os dados de elevação sejam conhecidos e tratados. O método permite também 
determinação da mudança global entre datas de estudos específicos. Neste método também se 
pressupõe, normalmente que a mudança de elevação é relacionada directamente com a mudança de 
massa. Isto só se verifica se as mudanças na densidade não ocorrerem – um aspecto das massas de 
gelo que permanece praticamente desconhecido.  
Onde não existem modelos de topografia da superfície disponível, o balanço de massa pode 
ser aproximado por identificação da porção da superfície do glaciar que está incluído na área de 
acumulação. O limite inferior da área de acumulação é dado aproximadamente pela localização da 
linha de neve no fim da época do degelo. Este é dado também pela altitude da linha de equilíbrio 
(ALE) e pode ser identificado por fotografias aéreas ou de satélite. Neste processo é importante 
identificar uma linha de equilíbrio consistente (que deverá estar a regredir para posições mais altas, 
uma vez que corresponde ao fim da época de degelo) e não a confundir com, por exemplo, o limite 
inferior de uma queda de neve de Verão. Em geral, um valor anormalmente baixo (ou alto) de ALE 
pode ser relacionado com um balanço de massa anual positivo (ou negativo). Esta relação pode ser 
quantificada em termos do quociente de área de acumulação (QAA) que é dado pelo quociente entre 
a área de acumulação e a área total do glaciar. Como regra geral, um valor de QAA aproximadamente 
igual a 0,7 indica um balanço de massa nulo no vale do glaciar. Este método, no entanto, tem 
limitações, incluindo os erros associados com o estabelecimento de uma relação entre um valor 
específico de QAA com o equilíbrio médio do glaciar e com a falha em explicar a acumulação por gelo 
sobreposto localizado abaixo da linha da neve. A utilização destes métodos em glaciares rochosos ou 
cobertos oferece pouca credibilidade face à dificuldade de delimitar claramente a massa de gelo. 
 
2.2.2. Método de Balanço Hidrológico 
O método de balanço hidrológico envolve o cálculo de massa de água acumulada na massa 
do gelo, subtraindo a água perdida da bacia do glaciar da água e neve fornecidas. O balanço da 
massa é assim calculado como o total da precipitação menos: (a) escoamento da bacia, (b) 
evaporação da bacia, e (c) armazenamento que não vai contribuir para a massa do glaciar, tal como o 
armazenamento de águas subterrâneas ou armazenamento no leito do glaciar. Logo, 
B = P - Q - E ± ∆S 
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em que P = precipitação; Q = escorrência; E = evaporação; ∆S = variação dos elementos de 
armazenamento da bacia hidrográfica para além dos glaciares, como águas subterrâneas ou 
intercepções.  
Estes componentes do balanço podem ser medidos, directa ou indirectamente, por 
instrumentos no campo. No entanto, os erros associados com estes métodos podem ser grandes 
dependendo da complexidade da bacia (por exemplo, uma bacia de drenagem parcialmente glaciar 
envolve termos de balanço adicionais) e a quantidade de instrumentos disponível para o projecto. 
Por exemplo, é difícil isolar o armazenamento de água no leito do glaciar, enquanto as variações 
espaciais da queda de neve podem ser pouco conhecidas, assim como a contribuição da neve 
soprada pelo vento.   
 
2.2.3. Métodos Glaciológicos 
Os métodos glaciológicos de medição do balanço de massa envolvem medições sucessivas 
em determinados pontos da superfície do glaciar de modo a obter-se taxas de ablação e acumulação. 
Estas medidas podem ser adquiridas com qualquer frequência, seja manualmente, seja por recolha 
automática de dados. Normalmente, em programas de monotorização são feitas medições uma ou 
duas vezes por ano no fim das principais épocas de variação do balanço de massa. O regime ideal 
será de modo a incluir uma maior variabilidade quanto possível. Isto significa ter em conta variações 
do balanço de massa dependentes de factores como a elevação, os ventos predominantes, exposição 
e inclinação das vertentes. Na prática, a obtenção de uma amostra típica deverá envolver uma serie 
de medições ao longo do eixo do glaciar (estendendo-se ao longo do seu comprimento total se 
possível), complementado por um número menor de medições transversais de modo a caracterizar 
variações laterais. Alguns estudos apontam um número de dez medições como sendo o suficiente 
para caracterizar um pequeno vale glaciar (Fountain e Vecchia, 1999).  
As técnicas usadas para fazer estas medições são divididas naquelas que se usam para medir 
ablação e aquelas usadas para medir acumulação. A ablação é normalmente medida por referência a 
estacas inseridas a uma profundidade de alguns metros no glaciar. As taxas de acumulação de curto 
prazo ou sazonais podem ser medidas usando estacas de ablação ou sensores de ultra-sons. No 
entanto, é necessário usar outros métodos em estudos de longo prazo ou em situações em que se 
antecipam vários metros de acumulação entre medições.  
Seria ainda possível utilizar diferentes técnicas para medir o movimento do glaciar e a 
velocidade do gelo, medindo os seus movimentos superficiais, basais e deformação interna. No 
entanto, apesar da pertinência destes estudos para a compreensão da dinâmica glaciar do Horcones 
Inferior e da resposta do glaciar às mudanças climáticas, optou-se por não utilizar nenhuma destas 
técnicas e como tal não as apresentar aqui detalhadamente. A falta de recursos económicos, 
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dificuldade logística e de implementação das técnicas no terreno foram decisivas para esta decisão. A 
isso, acresce o facto da presente investigação se tratar de um trabalho de geomorfologia glaciar e 
não de glaciologia. Será uma das abordagens certamente a desenvolver em estudos posteriores.  
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3.CONTRIBUTO DA GEOMORFOLOGIA PARA O CONHECIMENTO DOS PALEOAMBIENTES GLACIARES 
A análise das características e dinâmicas dos glaciares do vale Horcones Inferior, das formas 
de erosão, bem como das formas e depósitos de acumulação, possibilitaram recolher várias 
evidências de glaciações herdadas, permitindo traçar uma cronologia relativa de paleoambientes 
quaternários.  
Assim sendo, no presente capítulo segue-se uma tentativa de síntese da evolução da 
morfogénese no Quaternário, com especial relevância para as dinâmicas glaciares pleistocénicas e 
holocénicas.  
 
3.1. Reconstituição paleoclimática da área em estudo e metodologias utilizadas 
Segundo Briner (2011), quando se trata de datar moreias, aquelas que se encontram mais 
perto da fonte de gelo são, em regra, mais jovens porque as glaciações posteriores foram 
responsáveis pelo destruição dos vestígios das moreias anteriores. A atribuição de uma idade relativa 
às moreias depositadas em vales montanhosos é, pois, semelhante à atribuição de idades relativas 
em estratigrafia, designando-se morfoestratigrafia, já que se atribui uma idade relativa às 
características de superfície terrestre. No entanto, em alguns casos, as moreias podem produzir um 
comportamento “cross-cutting”, em que moreias mais jovens são depositadas sobre o topo da 
moreia anterior, truncando moreias mais velhas.  
Um dos métodos utilizados para a datação de moreias é o da análise da espessura do 
horizonte B do solo. Este método foi utilizado por vários investigadores (Porter, 1975; Burke e 
Birkeland, 1979; Colman e Pierce, 1986; Birkeland et al., 1991, 2003) em contextos geográficos 
diversificados e foi também utilizado por Espizúa (1989) no vale de Horcones e Cuevas. O desgaste da 
superfície das rochas também tem sido utilizado como um indicador relativo da idade. Características 
específicas, tais como a quantidade e a profundidade dos ravinamentos, grau de meteorização e 
dureza, podem ser usadas para aferir a idade relativa dos blocos (como o fez por exemplo, Birkeland 
et al., 1979). O grau de degradação do relevo deposicional também tem sido utilizado como um 
método de datação relativo das moreias, porque as moreias são originalmente depositadas com 
flancos íngremes (no caso das moreias frontais) e a forma das moreias degradam-se com o tempo. A 
inclinação actual do flanco nas moreias, e o grau de rugosidade na superfície das moreias hummocks, 
é diferente em função da idade da moreia e permite aferir sobre a sua idade relativa. O ângulo de 
inclinação, largura da crista, bem como a dimensão dos ravinamentos são parâmetros que podem ser 
medidos e correlacionados com a idade relativa (como o fizeram, por exemplo, Kaufman e Calkin, 
1988).  
Nas moreias da área em estudo foram utilizados vários métodos que permitem suportar do 
ponto de vista teórico uma datação relativa. Foram utilizados como indicadores a distância ao glaciar, 
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a altitude, a área ocupada pela moreia, a meteorização da superfície dos blocos existentes nas 
moreias e o grau de degradação do relevo deposicional. Para complementar os indicadores 
utilizados, recorreu-se aos estudos realizados por Espizúa (1989) relativamente ao horizonte B. O 
quadro XXIX resume a metodologia utilizada. Os dados obtidos estão expressos no quadro XXX. 
 
Quadro XXIX: Métodos de datação relativa utilizados nas moreias da área em estudo 
 Recurso à bibliografia Metodologia utilizada no trabalho de campo 
Distância ao gelo glaciar - 
Foram utilizadas a cartografia e a imagem de satélite 
para calcular estas distâncias. 
Altitude - 
Foi utilizada a cartografia, GPS e imagem de satélite 
para determinar as altitudes entre as quais aparecem 
as moreias. Posteriormente foi calculado a altitude 
média das moreias.  
Área ocupada pela moreia - 
Foi calculada a área ocupada pela moreia recorrendo 
à imagem de satélite. 
Espessura do horizonte B 
Os dados utilizados foram obtidos por Espizúa (1989) 
no trabalho que efectuou na área em estudo e áreas 
limítrofes.Espizúa realizou também amostras ao 
horizonte B em áreas de depósitos fluvioglaciares. 
Estes últimos não foram considerados pois os valores 
obtidos eram bastante díspares e controversos. 
-  
Carbonato de cálcio presente no 
solo 
Os dados utilizados foram obtidos por Espizúa (1989) 
no trabalho que efectuou na área em estudo e áreas 
limítrofes. 
- 
Meteorização na superfície dos 
blocos 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Os critérios utilizados para obter o grau de 
meteorização dos blocos foram o grau de 
arredondamento, a desintegração e a oxidação. 
Acresce a isto a existência de fracturas, sulcos e 
estrias. Estes critérios foram aplicados a todas as 
moreias dentro da área em estudo. 
Degradação do relevo deposicional 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Os critérios utilizados para obter a degradação do 
relevo deposicional foram o grau de degradação da 
moreia, recorrendo à dispersão do material, as 
evidências de erosão, como a presença de 
ravinamentos e a meteorização dos blocos que a 
compõem. Estes critérios foram aplicados a todas as 
moreias da área em estudo. 
 
A primeira tarefa para a datação relativa das moreias foi posicioná-las no terreno e fazer o 
cálculo da sua distância ao gelo, ou seja à posição actual da frente do glaciar Horcones Inferior. 
Assim, procedeu-se a uma medição ao longo do vale de Horcones até cada uma das moreias 
presentes na área. As moreias aparecem desde a parte lateral do glaciar e estendem-se até mais de 
25 km de distância da sua frente. De seguida, procedeu-se à leitura da cota a que as moreias 
aparecem. A altitude representada no quadro XXX corresponde ao intervalo altimétrico entre os 
quais existe moreia (valor máximo e mínimo) e a altitude média da moreia. Calculou-se, de seguida, a 
área ocupada pela moreia ou conjunto morénico, recorrendo essencialmente à imagem de satélite, 
complementada pelo trabalho de campo, valores expressos na coluna correspondente à dimensão da 
moreia.   
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Quadro XXX: Quadro síntese resultante da aplicação dos métodos de datação relativa utilizados nas moreias da área em estudo 
 
 
Distância 
ao gelo 
Altitude 
Altitude 
média 
Dimensão 
(área 
ocupada) 
Espessura do 
horizonte B 
Carbonato de 
cálcio presente 
no solo 
Meteorização na superfície dos blocos Degradação do relevo deposicional 
Moreias a 
montante de 
Confluência 
Lateral ao 
gelo 
3450 m - 4160 m 3805 m 0,53 km2 
Não contém 
horizonte B (2 
amostras). 
- 
Blocos pouco meteorizados. Apresenta 24% dos blocos 
arredondados, 50% de blocos subangulosos e 26% 
angulosos; 82% dos blocos apresentam fracturas e 
52% apresentam ravinas e estrias. Os blocos são 
duros; cerca de 90% dos blocos não apresentam sinais 
de oxidação e cerca de 80% dos blocos não 
apresentam sinais de desagregação. 
Moreia bem preservada, sem sulcos ou 
ravinamentos. Relevo degradado e enterrado pelos 
materiais de vertente que alimentam o glaciar 
Horcones Inferior em detritos. Grande parte da 
moreia está colmatada por material de vertente 
actual. A moreia frontal está parcialmente degradada 
devido ao avanço do glaciar Horcones inferior 
durante os eventos activos do surge. 
Moreias de 
Confluência 
200 m 3450 m - 3275 m 3363 m 3,49 km2 
Não contém 
horizonte B 
(1 amostra). 
4,78% 
Blocos muito meteorizados. Alguns desapareceram e 
estão completamente desfeitos pela acção da 
crioclastia e termoclastia. 29 Os blocos estão 
desintegrados, muito brandos, arredondados e com 
alguma oxidação. Revelam fracturas provocadas pela 
crioclastia e termoclastia, embora não tenham sido 
encontrados sulcos ou estrias. A maioria das rochas 
não exibe sinais de oxidação na superfície exposta. A 
maioria são blocos friáveis. 
A forma da moreia está bem preservada 
possivelmente devido à cobertura vegetal de tipo 
turfeira. Moreia bem preservada embora com blocos 
superficiais muito meteorizados. Tem alguns 
ravinamentos e sulcos. A maioria dos blocos 
encontra-se parcialmente desagregados, sendo que 
abundam os clastos resultantes dessa 
desagregação por todo o lado. 
Moreias de 
Horcones 
(Hummock) 
4700 m 3150 m - 2800 m 2970 m 3,2 km2 
Não contêm 
horizonte B. (2 
amostras) 
2,195% 
Blocos polidos, com estrias e sulcos em 76% dos 
blocos; exibem fracturas e arredondamento em 52% 
dos blocos e 28% dos blocos são subarredondados e 
10% subangulosos. Menos de 50% dos blocos estão 
oxidados e sem desagregação. 
O relevo deposional encontra-se bem preservado e 
apresenta uma estrutura hummock típica. Não há 
linhas de água organizadas nem sulcos de grande 
dimensão na moreia. 
Moreias de 
Horcones 
(Lateral) 
4700 m 3250 m – 2740 m 2995 m 2,92 km2 
Parece evidenciar 
algumas 
evidências de 
horizonte B, 
embora pouco 
desenvolvido. 
- 
Blocos pouco polidos e estriados correspondem a 32%. 
50% dos blocos estão fracturados e 58% são 
arredondados e 26% subarredondados, sendo apenas 
16% subangulosos. Mais de 50% dos blocos estão 
desagregados e oxidados, sendo mais ou menos 
friáveis. 
A moreia apresenta sinais de degradação. Tem as 
vertentes mais regularizadas do que a moreia 
hummock de Horcones. Tem sulcos e ravinamentos 
de grande dimensão. Pequenas torrentes já se 
instalaram na moreia e já há organização de 
pequenas linhas de água. 
Moreia de 
Penitentes 
17 km 2700 m -2610 m 2655 m 0,64 km2 
Contêm horizonte 
B (4 amostras) 
6,22% 
73% dos blocos estão meteorizados, sendo 61% 
desintegrados e 93% apresentam-se com sinais de 
arredondamento. 
A moreia apresenta evidências de degradação, com 
sulcos e movimentos de vertente na moreia. 
Moreia de Punta de 
Vacas 
27 km 2485 m – 2375 m 2430 m 1,32 km2 
Contêm horizonte 
B. (3 amostras) 
5,86% 
Blocos estriados e polidos. 98% dos blocos estão 
meteorizados, 98% dos blocos são subangulosos e 
arredondados. 
O material morénico está envolto em material 
fluvioglaciar de um terraço. 
                                                             
29 Nesta moreia considerou-se blocos superficiais aqueles que estão por cima do depósito cinza, já que o depósito vermelho, embora pertença a outra moreia, já não apresenta blocos superficiais 
pois foi colmatado pelo depósito cinza.  
362 
 
Para a análise da espessura do horizonte B recorreu-se aos trabalhos realizados por Espizúa 
(1989). Nas moreias mais jovens os solos são escassos ou nulos não tendo havido tempo suficiente 
para formar um horizonte B30, ao contrário das moreias mais antigas que já tiveram tempo e 
condições para desenvolverem este horizonte.  Segundo Birkeland (1974, 1984, 1991), a proporção 
de carbonato de cálcio presente no solo depende dos processos de formação do solo, assim como do 
seu grau de lixiviação. Como o carbonato de cálcio está presente no material original da área, o 
desenvolvimento do solo está relacionado com a forma como o carbonato de cálcio pode migrar 
através das águas de lixiviação no perfil do solo. Segundo Espizúa (1989), no perfil dos solos 
analisados para os tills que compõem as moreias da área em estudo, o carbonato de cálcio aumenta 
com a profundidade e é mais frequente nos depósitos mais antigos (9%) e menor nos mais jovens (2-
3%). Nas moreias de Punta de Vacas apresenta valores entre 0,6 e 11,6 (valor médio de 5,86%), nas 
moreias de Penitentes apresenta valores entre 0,7 e 11,1 (valor médio de 6,22%), nas moreias de 
Horcones apresenta valores entre 0,3 e 4,7 (valor médio de 2,195%), e nas moreias de Confluência 
apresenta valores entre 3,8 e 5,3 (valor médio de 4,78%). De realçar a existência de fontes termais no 
vale de Cuevas, na área de Puente del Inca, que podem condicionar os valores de carbonato de cálcio 
a jusante, nomeadamente nas moreias de Penitentes e Punta de Vacas. 
A análise da meteorização na superfície dos blocos existentes na moreia foi outro dos 
indicadores utilizados. Para tal, convém salientar algumas condicionantes que devem ser 
previamente esclarecidas. A litologia das rochas é uma variável extremamente importante quando se 
analisa a meteorização dos blocos. Blocos mais antigos estão mais meteorizados do que blocos mais 
recentes, no entanto, blocos de diferentes litologias reagem de forma distinta a meteorização física e 
química. Apesar da meteorização dos blocos ser uma variável que está dependente do tempo, a sua 
interpretação cronológica deve ser feita com cuidado, já que poderá estar condicionada pelas 
diferenças litológicas. Assim, quando existiam diferenças litológicas nas moreias, a análise da 
meteorização dos blocos foi minimizada ou teve em atenção as variações existentes. Mesmo no caso 
de existir a mesma litologia nas moreias, a utilização da meteorização dos blocos foi sempre 
ponderada e equacionada. Rochas iguais com granulometria distinta reagem de forma distinta aos 
agentes erosivos. Um dos problemas registados aquando da análise da meteorização dos blocos foi a 
existência de blocos muito degradados em todas as moreias existentes na área, especialmente de 
rochas carbonatadas. Este fenómeno já tinha sido detectado por Espizúa (1989) que optou por não 
incluir os calcários e as brechas vulcânicas andesíticas no seu estudo. No entanto, apesar da maior 
meteorização destes blocos, optou-se por não os descartar já que uma maior meteorização destas 
                                                             
30 O horizonte B corresponde ao nível do solo intermédio, entre os horizontes orgânicos e a rocha mãe. Trata-se assim de 
um horizonte mineral onde existe acumulação de argilas com compostos de ferro. Pode, ou não, apresentar matéria 
orgânica, assim como uma concentração de minerais residuais resultantes da meteorização, lixiviação e acumulação de 
carbonato de cálcio ou outros sais solúveis, tais como o sulfato de cálcio (Birkeland, 1984 e Schaetzel e Anderson, 2005).  
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rochas implica sempre mais tempo. Assim, teve-se o cuidado de não comparar blocos calcários com 
blocos de outras litologias em moreias distintas. Procedeu-se a uma comparação dos blocos dentro 
da mesma litologia, no caso de existirem, e de litologias distintas, no caso de não existirem litologias 
iguais, sempre com os cuidados acima mencionados.   
Na impossibilidade de analisar a meteorização de todos os blocos da moreia, procedeu-se à 
criação de uma área amostra em cada uma das moreias, com 100 m de largura por 100 m de 
comprimento, onde foram analisados 50 blocos escolhidos de forma aleatória (com dimensão 
mínima de 20 cm). Na escolha das áreas amostra teve-se em atenção que obedecessem às seguintes 
condicionantes:  
- Não existência de evidências de transporte de blocos efectuado por outros 
agentes erosivos que não os glaciares.  
- Estejam posicionadas nas cristas morénicas ou nos domos das moreias hummocks.  
- Não existência de intervenção antrópica. 
- Não existência de movimentos de vertente no local nem na sua proximidade (a 
menos de 200 m). 
Os critérios utilizados para obter o grau de meteorização dos blocos foram o grau de 
arredondamento, a desintegração, oxidação e dureza dos blocos. Acresce a isto a existência de 
fracturas, sulcos e estrias. No que diz respeito ao grau de arredondamento considerou-se seis tipos 
distintos: muito arredondado, arredondado, subarredondado, subanguloso, anguloso e muito 
anguloso. Ao nível da desintegração considerou-se três tipos distintos: sem desagregação (o bloco 
encontra-se coeso e liso), parcialmente desagregado (o bloco apresenta menos de 50% da superfície 
exposta desagregada), desagregado (o bloco apresenta mais de 50% da superfície exposta 
desagregada). No que concerne à oxidação considerou-se a presença de óxidos expostos nos blocos, 
sendo que os blocos sem oxidação seriam aqueles que não apresentam qualquer superfície oxidada, 
os blocos parcialmente oxidados apresentam menos de 50% da sua superfície exposta oxidada e os 
blocos oxidados apresentam mais de 50% da superfície exposta oxidada. Para aferir a dureza dos 
blocos procede-se à utilização do golpe com o martelo. Assim, considerou-se duro se um golpe forte 
com o martelo não produz dano no bloco, e friável se o bloco se parte quando é exercido um golpe 
com o martelo.  
As moreias constituem as principais formas de relevo deposicional provocadas pelos 
glaciares. A sua degradação está geralmente associada à passagem do tempo, assistindo-se nas mais 
antigas uma maior erosão provocada pelos agentes que actuaram após a sua deposição. A litologia 
poderá interferir no grau de meteorização dos blocos que compõem a moreia, no entanto, este não 
deverá ser o único aspecto a ter em consideração, já que a degradação da moreia envolve mais 
aspectos relevantes. Moreias mais degradadas reflectem maior acção erosiva, evidenciando 
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mobilização de blocos, aparecimento de ravinas, blocos mais meteorizados, dispersão de material 
morénico, etc. Sendo assim, geralmente moreias mais degradadas correspondem a moreias mais 
antigas, ao passo que as moreias mais jovens apresentam-se menos erodidas e com menor dispersão 
do material morénico. 
Uma das hipóteses levantadas aquando da reconstituição paleogeográfica da área em estudo 
foi a possibilidade de existir numa mesma moreia ou conjunto morénico, tills correspondentes a 
episódios glaciares distintos. Assim, procedeu-se também a uma análise de datação relativa para os 
tills que compõem as moreias, tendo em atenção a sua litologia, cor, posição estratigráfica, altitude, 
meteorização da superfície dos blocos e dimensão dos sulcos. Sendo assim, os quadros XXXI e XXXII 
representam a metodologia utilizada para datação relativa dos tills. 
 
Quadro XXXI: Métodos de datação relativa utilizados dos tills da área em estudo 
 Recurso à bibliografia Metodologia utilizada no trabalho de campo 
Litologia 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Trabalho de campo 
Cor 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Trabalho de campo 
Posição estratigráfica - 
Recorreu-se ao contexto topográfico do depósito, 
nomeadamente a forma como se relaciona com a 
forma, rocha mãe e depósitos vizinhos.  
Altitude -. 
Foi utilizada a cartografia, GPS e imagem de satélite 
para determinar as altitudes. A altitude indicada 
corresponde à localização do depósito onde foi 
realizada a análise do perfil do till. 
Meteorização dos blocos 
 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Os critérios utilizados para obter o grau de 
meteorização dos blocos foram o grau de 
arredondamento, a desintegração, e a oxidação. 
Acresce a isto a existência de fracturas, sulcos e 
estrias. Estes critérios foram aplicados a todas as 
moreias dentro da área em estudo. 
Degradação do relevo 
deposicional 
Os dados apresentados nos tills das moreias de 
Penitentes e Punta de Vacas foram retirados de 
estudos realizados por Espizúa (1989) já que ambas 
se encontram fora da área em estudo. 
Os critérios utilizados para obter a degradação do 
relevo deposicional foram o grau de degradação da 
moreia, recorrendo à dispersão do material, as 
evidências de erosão, como a presença de 
ravinamentos, e meteorização dos blocos que a 
compõem. Estes critérios foram aplicados a todas as 
moreias da área em estudo. 
 
A litologia dos tills que compõem as moreias é um indicador importante da fonte de 
alimentação detrítica do glaciar. Constituem assim, um ponto de partida importante para qualquer 
tipo de datação relativa.  
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Quadro XXXII: Métodos de datação relativa utilizados nos tills da área em estudo 
 Litologia dos blocos Cor Posição estratigráfica Altitude Meteorização da superfície dos blocos Degradação da moreia 
Tills das 
moreias laterais 
montante de 
Confluência 
Brechas vulcânicas, 
andesitos, calcários, 
arenitos. 
Castanho acinzentado 
Arco morénico à volta do 
glaciar Horcones Inferior. 
3978 m 
Blocos pouco meteorizados. Apresenta 24% dos blocos arredondados, 50% de 
blocos subangulosos e 26% angulosos; 82% dos blocos apresentam fracturas e 
52% apresentam sulcos e estrias. 80% do material não está desagregado e não 
exibe sinais de oxidação em mais de 90% do material. O material da moreia é 
duro. 
Moreia bem preservada, sem ravinamentos. 
Relevo degradado e enterrado pelos materiais 
de vertente que alimentam o glaciar Horcones 
Inferior em detritos. Grande parte da moreia 
está colmatada por material de vertente actual.  
Tills da moreia 
frontal a 
montante de 
Confluência 
Brechas vulcânicas, 
andesitos, calcários, 
arenitos. 
Castanho acinzentado 
No vale do Horcones Inferior 
imediatamente a jusante do 
glaciar Horcones Inferior 
3607 m 
Blocos pouco meteorizados. Apresenta 22% dos blocos arredondados, 52% de 
blocos subangulosos e 26% angulosos; 84% dos blocos apresentam fracturas e 
56% apresentam sulcos e estrias. 
Moreia parcialmente degradada devido ao 
avanço do glaciar Horcones inferior durante as 
fases activas do surge. 
Till cinza – 
Moreia 
hummock de 
Confluência 
Vulcanitos, dacitas, gesso, 
argilas e rochas 
sedimentares do Grupo de 
Mendoza e Formação de 
Tordillo, 
Cinzento 
Na margem esquerda do vale 
de Horcones Inferior, na área 
de Confluência, acima do till 
vermelho. 
3385 m 
Blocos meteorizados, essencialmente brandos, arredondados e com alguma 
oxidação. Revelam fracturas  os superficiais. 60% dos blocos são angulosos, 
32% subarredondados e 8% arredondados. Os blocos encontram-se fracturados 
e não foram encontrados sulcos e estrias em mais do que 12% dos blocos. Os 
blocos estão desintegrados, muito brandos, arredondados e com alguma 
oxidação. Revelam fracturas provocadas pela crioclastia e termoclastia, embora 
não tenham sido encontrados sulcos ou estrias. A maioria das rochas não exibe 
sinais de oxidação na superfície exposta. A maioria são blocos friáveis.   
A forma da moreia está bem preservada 
possivelmente devido à cobertura vegetal de 
tipo turfeira. Moreia bem preservada embora 
com blocos superficiais muito meteorizados. 
Exibe ravinamentos. A maioria dos blocos 
encontra-se parcialmente desagregado, sendo 
que abundam os clastos resultantes dessa 
desagregação por todo o lado.  
Till vermelho - 
Moreia 
hummock de 
Confluência 
Calcário, brechas Vermelho acastanhado 
Na margem esquerda do vale 
de Horcones Inferior, na área 
de Confluência, abaixo do till 
cinza. 
3385 m 
Blocos menos meteorizados que o till cinza. 52% são blocos subangulosos, 34% 
subarredondados e 14% angulosos. Os blocos estão fracturados e têm sulcos e 
estrias em 18% dos blocos. Os blocos desintegrados, muito brandos e com 
alguma oxidação. Têm fracturas provocadas pela crioclastia e termoclastia. Não 
foram encontrados sulcos ou estrias. A maioria das rochas não exibe sinais de 
oxidação na superfície exposta e são blocos friáveis.   
Moreia está colmatada por outra moreia (do 
depósito cinza) o que permitiu a sua 
preservação. 
Till da moreia 
mediana de 
Confluência 
Nível cinza: vulcanitos, 
dacitas, gesso, argilas e 
rochas sedimentares do 
Grupo de Mendoza e 
Formação de Tordillo; Nível 
vermelho: calcário, brechas.  
Apresenta dois tills distintos: 
um cinza e um avermelhado 
com características 
semelhantes às da moreias 
hummock de Confluência.   
Na confluência do vale de 
Horcones Inferior com o vale 
de Horcones Superior. 
3430 m 
Esta moreia exibe os dois tills distintos: um cinza e um avermelhado com 
características semelhantes à da moreia hummock de Confluência. A correlação 
entre uma e outra margem é evidente. Os materiais na sua generalidade 
apresentam-se mais compactos. 
Moreia bem preservada embora com blocos 
superficiais muito meteorizados. Tem alguns 
ravinamentos e apresenta mais sinais de 
erosão. Esta moreia está mais consolidada e é 
mais dura que a moreia frontal a montante de 
Confluência.  
Till das moreias 
laterais entre 
Confluência e 
Horcones 
Calcário, brechas Vermelho acastanhado 
Restos de moreias a meia 
vertente ao longo do vale de 
Horcones, entre Confluência 
e Horcones. 
3121 m 
Blocos meteorizados com sinais de desintegração e oxidação em 76% dos 
blocos; 82% dos blocos apresentam-se arredondados ou subarredondados; os 
blocos são pouco friáveis.  
Relevo degradado. Só está preservado em 
alguns afloramentos na vertente 200 m acima 
do nível do rio Horcones.   
Till moreia 
hummock de 
Horcones 
Vulcanites, arenitos, 
conglomerados, gesso. 
Cinza acastanhado 
Na confluência do vale de 
Horcones com o vale de 
Cuevas, prolongando-se para 
montante desta confluência 
cerca de 4 km. 
2989 m 
Blocos polidos, com estrias e sulcos em 76% dos blocos; exibem fracturas e 
arredondamento em 52% dos blocos e 28% dos blocos são subarredondados e 
10% subangulosos. Menos de 50% dos blocos estão oxidados e sem 
desagregação.  
O relevo apresenta-se pouco degradado. O 
relevo deposional encontra-se bem preservado 
e apresenta uma estrutura hummock típica. 
Não há linhas de água organizadas nem 
ravinamentos de grande dimensão na moreia. 
Till moreia 
lateral de 
Horcones 
Calcário, brechas Castanho avermelhado 
Nas vertentes da área de 
Horcones, sobranceira à 
moreia hummock. 
3107 m 
Blocos pouco polidos e estriados correspondem a 32%. 50% dos blocos estão 
fracturados e 58% são arredondados e 26% subarredondados, sendo apenas 
16% subangulosos. Mais de 50% dos blocos estão desagregados e oxidados, 
sendo mais ou menos friáveis.  
Relevo relativamente bem preservado 
lateralmente ao vale do rio Horcones embora a 
moreia esteja desagregada nalgumas secções. 
As vertentes exibem ravinamentos.  
Till de 
Penitentes 
Calcários (grupo de 
Mendoza) e arenitos 
(formação de Tordilllo). 
Castanho avermelhado No vale de Cuevas 2664 m 
73% dos blocos estão meteorizados, sendo 61% desintegrados e 93% 
apresentam-se com sinais de arredondamento. 
A moreia apresenta evidências de degradação, 
com ravinamentos e movimentos de vertente. 
Till de Punta de 
Vacas 
Plutonitos, vulcanitos, 
calcários, arenitos. 
Castanho  
Na confluência dos rios 
Cuevas, Vacas e Tupungato 
2625 m 
Blocos estriados e polidos. 98% dos blocos estão meteorizados, 98% dos blocos 
são subangulosos e arredondados. 
O material morénico está envolto em material 
glacio-fluvial de um terraço. 
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A cor do till, por sua vez, também pode dar indicações preciosas sobre as suas características 
já que numa mesma moreia podem existir tills com cores distintas. Sendo assim, o till é a primeira 
evidência de que uma moreia pode apresentar testemunhos de eventos glaciares diferenciados. 
Segundo Birkeland (1984, 1991), os solos mais velhos apresentam uma coloração mais escura do que 
os solos mais jovens, uma vez que para adquirirem uma tonalidade escura os solos necessitam de um 
período de tempo longo que permita aumentar a quantidade de argilas e permita uma maior 
meteorização dos minerais. No entanto, convém salientar que a cor escura pode também ter a ver 
com outros aspectos, nomeadamente o conteúdo em matéria orgânica, a má drenagem dos 
depósitos, a cor base das rochas que dão origem ao depósito, a evolução pedogenética, a quantidade 
de finos, etc. Esta informação pode ser útil na análise dos tills e na sua associação a diferentes 
episódios glaciares, já que na área em estudo, existem moreias que apresentam tills distintos com 
colorações distintas, como é o caso da moreia hummock de Confluência.  
A posição estratigráfica do till é determinante para uma análise geomorfológica da 
paisagem. Os contextos na topografia, a altitude, o modo como se relaciona com outros níveis do 
depósito e com a forma, a relação com a rocha mãe e os materiais de vertente são indicadores 
importantes para que se possa proceder a uma datação relativa.  
Tal como se procedeu à análise da meteorização dos blocos e da degradação da moreia, 
exposta acima, o mesmo foi feito em relação aos blocos que compõem o till e a moreia em que está 
inserido. 
Em suma, a tentativa de reconstituição paleoclimática realizada na área em estudo foi feita 
com base nas datações relativas efectuadas, consequentes da comparação do perfil dos tills que 
compõem as diferentes moreias, bem como o seu posicionamento topográfico.  
A falta de matéria orgânica nos depósitos analisados impossibilitou a utilização de métodos 
de datação com base no Carbono-14, liquenometria, ou de dendrocronologia, e a falta de recursos 
económicos condicionou fortemente a utilização de qualquer outro método de datação absoluta. 
Cabe por isso salientar que as datações relativas foram complementadas com observações 
geomorfológicas e com os resultados das datações absolutas efectuadas por Espizúa (1989), 
Bengochea et al. (1987) e Fauqué et al. (2009). Estas datações foram efectuadas com séries de urânio 
230Th/232Th, termoluminescência, núcleos cosmogénicos cloro-36 e carbono-14.    
Das datações absolutas realizadas por diversos autores na área em estudo foi possível chegar 
à informação expressa no quadro XXXIII. Os resultados desta tentativa de reconstituição 
paleoclimática, essencialmente por posicionamento cronológico de evidências geomorfológicas, 
foram, sempre que possível, comparados e correlacionados com trabalhos de outros autores que 
trabalharam na área ou em áreas limítrofes e semelhantes.   
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Quadro XXXIII: Datações absolutas efectuadas nas moreias e tills da área em estudo e áreas limítrofes. 
 Espizúa (1989) Bengochea et al.(1987) Espizúa (1999) Espizúa (2004) Fauqué et al. (2009) Fauqué et al. (2009) 
Método de 
datação 
Séries de urânio 
230
Th/
232
Th
31
 
Séries de urânio 
230
Th/
232
Th 
Termoluminescência 
(não há referência ao 
método de datação 
utilizado) 
Núcleos cosmogénicos 
36
Cl 
14
C 
Confluência - - - 
 
13 880 anos (± 830)32 
12 640 anos (± 460 anos) 
13 543 e 12 098 anos (anos 
calibrados)
33
  
Moreia Hummock 
Horcones 
9 700 anos AP (± 5 000 
anos)34 
- 15 000 anos (± 2100 anos) 
 8 170 (± 360 anos)
35
 
8640 anos (± 330 anos) 
10 510 anos (± 320 anos) 
11 110 anos (± 80 anos) 
13 670 anos (± 220 anos) – 
Entre 14 798 e 13 886 anos 
calibrados. 36 
Moreia lateral 
Horcones 
- - - 
 
16 510 anos (± 830 anos) - 
Penitentes 
24 200 anos AP (± 2000 
anos)  
 38 300 AP (± 5300 anos)37 
22 800 anos (± 3 100 
anos)38 
31 000 anos (± 3100 anos)39 
 10 620 anos (± 580 
anos)40 
11 820 anos (± 790 anos) 
9 180 anos (± 180 anos) – 
Entre 8 620 e 8252 anos 
calibrados.41 
Punta de Vacas 
 
- - - 
260 000 (± 150 000)42 
134 000 (± 32 000)
43
 
-  - 
                                                             
31 Amostras colhidas em níveis interglaciares entre os tills. Entre o trabalho publicado por Espizúa de 1989 e o de 1999, parece haver alguma confusão sobre os locais onde foram extraídas as 
amostras.  
32
 Amostra colhida em depósito glaciar.  
33 Corresponde à amostra TO-12217 de Fauqué et al. (2009), colhida nos depósitos fluviais de Confluência. 
34 A amostra de Horcones foi recolhida nos depósitos não glaciares entre o till de Horcones e o de Almacenes. Isto significa que o tiil de Almacenes tem que ser mais recente e o de Horcones mais 
antigo. 
35 Amostra colhida no que Fauqué et al. (2009) designam de depósito de fluxo do megadeslizamento do cerro Aconcágua. Como foi abordado anteriormente, corresponde à moreia hummock de 
Horcones. As quatro amostras foram recolhidas nesta moreia.  
36 Corresponde à amostra TO-12216 de Fauqué et al. (2009), colhida no vale de Cuevas, nos depósitos lacustres localizados acima do fluxo que represou o rio Cuevas. Segundo os autores, estes 
depósitos serão entre 800 e 1700 anos mais antigos do que a glaciação.  
37 Datação efectuada numa capa de travertinos, em Puente del Inca, sobre o till de Penitentes. 
38 Datação efectuada numa capa de travertinos sobre o till de Penitentes. 
39
 Datação efectuada em grãos de quarto de um depósito não glaciar sobre o till de Penitentes.  
40 As duas amostras foram colhidas nos depósitos de fluxo de Penitentes.  
41 Corresponde à amostra TO-12215 de Fauqué et al. (2009), colhida no vale de Cuevas, no topo dos sedimentos lacustres localizados a jusante do local onde o rio Cuevas esteve represado.  
42 Datação efectuada numa capa de cinza vulcânica que se encontra por baixo do drift de Punta de Vacas (sítio 3).  
43 Datação efectuada numa capa de cinza vulcânica que se encontra por baixo do drift de Punta de Vacas (sítio 2).   
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3.2. Reconstituição paleogeográfica Quaternária 
Na tentativa de estabelecer uma cronologia relativa dos eventos glaciários no vale de 
Horcones Inferior e nos vales a jusante até Punta de Vacas, utilizou-se a posição das diferentes 
moreias existentes no vale do Horcones Inferior, bem como as moreias existentes ao longo do vale 
de Horcones e do vale de Cuevas. Acrescem a estas formas glaciares, os blocos erráticos, assim como 
a análise dos depósitos de till.  
A inexistência de datações absolutas para a maioria das formas glaciares condiciona a 
precisão das interpretações, no entanto, os estudos efectuados nas moreias parecem ser suficientes 
para tentar desenhar uma reconstituição paleogeográfica da área em estudo.44  Com base na análise 
das formas e depósitos glaciares existentes na área foi possível avançar com a hipótese terem 
existido pelo menos 3 eventos glaciários distintos entre o posicionamento actual do glaciar Horcones 
Inferior e Punta de Vacas. A posição das moreias e as características dos tills permitiram usar um 
critério relativo dos eventos glaciares (quadro XXXIV).  
 
3.2.1. Glaciação de Punta de Vacas – Santa Maria - MIS 6 
As mudanças climáticas que ocorreram no Pleistocénico provocaram uma glaciação evidente 
na área em estudo que terá sido responsável pelo maior avanço dos gelos glaciares nos vales 
alcançando, no seu máximo glaciar, Punta de Vacas. A moreia de Punta de Vacas será o resultado de 
um grande evento glaciar Pleistocénico que criou uma moreia terminal, a mais antiga da área, na 
confluência dos rios Cuevas, Tupungato e Vacas, de um glaciar que desceria desde o Aconcágua até 
Punta de Vacas. As moreias de Punta de Vacas corresponderiam a uma moreia terminal do glaciar, 
que isolava o vale de Cuevas e possivelmente bloquearia a drenagem nos vale de Vacas e Tupungato. 
Segundo Salomon (1969), esta moreia criou um lago glaciar que levou o vale do rio Mendoza a 
avançar até ao local onde foi bloqueado pelos escombros morénicos acumulados na altura na frente 
do glaciar.  
Bustos (1977) marcou em Punta de Vacas, a glaciação a 2500 m, o último avanço da acção 
glaciar no vale do rio Cuevas, cujas evidências maiores desapareceram ou se limitam a pequenos 
afloramentos laterais nas vertentes do vale. O trabalho de campo efectuado, a análise bibliográfica e 
a análise de imagens de satélite, parecem permitir marcar esta glaciação a cotas um pouco inferiores. 
Parece haver evidências em Punta de Vacas da existência de uma moreia de fundo à cota de 2375 m, 
daí que nos atrevamos a marcar o avanço do glaciar até essa cota. Assim sendo, o máximo glaciar no 
vale de Cuevas terá alcançado 2375 m, a 27 km da frente actual do glaciar Horcones Inferior. O 
                                                             
44 De realçar que Espizúa (1989) e Bengochea, et al. (1987) efectuaram alguns estudos de pormenor nos solos dos drifts de 
Penitentes, Horcones e Almacenes onde observaram microformas de alteração e algumas datações absolutas. Carece, no 
entanto, de mais alguns estudos de pormenor ao nível de datações absolutas em outras formas e depósitos glaciares 
existentes na área.  
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material morénico estende-se entre os 2375 m e aproximadamente os 2485 m, tendo uma altitude 
média de 2430 m e estendendo-se por cerca de 1,32 km2. 
Espizúa (1989) aponta o desenvolvimento da glaciação de Punta de Vacas entre 170 000 e 
125 000 anos AP. Rabassa e Clapperton (1990), também apontam a glaciação de Punta de Vacas 
como contemporênea de Ilinois, o que significa que estas moreias são nitidamente pleistocénicas. 
A glaciação de Punta de Vacas é a glaciação mais antiga do vale, e tudo indica tratar-se de 
uma glaciação do Pleistocénico Médio, correspondente ao estádio 6 dos isotópicos marinhos (MIS 6) 
e à glaciação de Santa Maria (Ilinóis, na América do Norte), já que as datações efectuadas até à data 
parecem posicionar esta moreia entre os 100 0000 e os 150 000 anos atrás. Não se descarta, no 
entanto, a hipótese de estes materiais morénicos poderem pertencer ao MIS 5b ou MIS 5d. Mas, face 
ao facto do glaciar nesta glaciação registar um avanço até Punta de Vacas, parece contraditório tê-lo 
feito no MIS 5b ou MIS 5d, já que foram períodos menos frios do que MIS 2 ou MIS 6. Tudo parece 
indicar que o avanço do glaciar até Punta de Vacas estará associado a uma glaciação forte, já que o 
glaciar avança até ao seu máximo glaciar.  
Desta glaciação ficaram muito poucas evidências a montante de Horcones já que glaciações 
posteriores foram responsáveis pela mobilização do material que hoje incorpora os terraços 
fluvioglaciares ao longo do vale do rio Mendoza. Acresce a esta situação a forte erosão paraglaciar e 
periglaciar que actuou e actua sobre as vertentes rochosas e provoca cones detríticos gigantescos, 
que, por sua vez, cobrem as vertentes em direcção aos talvegues, colmatando todo o material que aí 
possa ter ficado preservado. 
Kuhle (1985 e 2011) chegou a estender a glaciação no rio Mendoza até às imediações de 
Uspallata, a 1870 m, no entanto, a maioria dos investigadores que trabalharam na área discordam 
desta marcação. Os depósitos que se encontram para jusante de Punta de Vacas parecem 
corresponder a materiais fluvioglaciares mas de ambiente proglaciar. O glaciar nunca terá descido 
para jusante de Punta de Vacas, ou se o fez, as suas evidências morfológicas desapareceram.   
A moreia de Punta de Vacas é a moreia mais distante e, portanto, a mais antiga da área em 
estudo, mas isto não significa que seja o testemunho do primeiro grande evento glaciar, já que, 
quando o glaciar avança no vale, tende a eliminar os vestígios deixados por glaciares anteriores que 
não chegaram tão longe. Seguramente que antes de Punta de Vacas houve várias fases glaciares 
importantes, cujos vestígios são hoje difíceis de discernir. Sendo assim, a moreia de Punta de Vacas 
corresponde ao momento observável em que o glaciar chegou mais longe. A partir daí seguem-se um 
conjunto de avanços e recuos, mas sempre com o glaciar a ficar cada vez mais recuado.  
370 
 
Quadro XXXIV: Glaciações Pleistocénicas e Holocénicas de Horcones 
P
er
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d
o
 
Ép
o
ca
 
Id
ad
e
 
Estádios isotópicos marinhos (MIS) 
*18 O (por mil) 
 
 Escala temporal 
Glaciações sul-
americanas 
Relação  
Glaciação - MIS 
Paleogeografia 
Q
u
at
e
rn
ár
io
 
Holocénico 
   
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
MIS 5b (?) 
 
 
 
 
MIS 5d (?) 
 
 
 
MIS 6  
 
Avanço de Confluência 
P
le
is
to
cé
n
ic
o
 
 
Su
p
e
ri
o
r 
 
   
 
 
 
Glaciação de Penitentes 
Aparece em: 
- Penitentes 
- Horcones (moreia lateral) 
- Confluência (till vermelho) 
M
é
d
io
 
  
 
 
 
9 00 0  
 
11 000 – 14 000  
 
 
 
 
24 000 – 30 000  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
90 000 (?) 
 
 
 
 
115 000 (?) 
 
 
 
 
150 000  
 
 
 
 
180 000 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Final do MIS 2 
 
 
MIS 2 
 
 
 
 
Glaciação de Horcones 
Aparece em: 
- Horcones (moreia hummock) 
- Confluência (till cinza) 
 
Llanquihue 
(Wisconsin) 
 
Valdivia 
(interglaciar 
Llanquihue-
Santa Maria) 
Glaciação de Punta de Vacas 
Aparece em: 
- Punta de Vacas 
 
Santa 
Maria 
(Illinois) 
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3.2.2. Glaciação de Penitentes - Llanquihue - MIS 2 
As moreias de Penitentes não parecem corresponder ao mesmo evento glaciar que a moreia 
de Punta de Vacas, já que as moreias apresentam algumas características distintas. Os solos da 
moreia de Punta de Vacas apresentam horizonte B, com blocos angulosos e subangulosos, com 
protuberâncias zonais, descontínuas e delgadas. Os solos das moreias de Penitentes têm horizonte B 
com blocos subangulosos a angulosos, com material fino e grosseiro, brando e duro, apresentando 
protuberâncias zonais, descontínuas, delgadas e moderadamente espessas. Espizúa (1989) fez notar 
que o solo das moreias de Penitentes apresenta um desenvolvimento maior do que o solo de Punta 
de Vacas. As diferenças altimétricas entre as moreias de Punta de Vacas e Penitentes não são muito 
significativas, sendo que a última se estende desde os 2700 m até aos 2610 m. Convém realçar que 
se compararmos os perfis dos tills das duas moreias, ambas envolvem materiais litológicos 
semelhantes, mas apresentam um nível de degradação distinto e diferente coloração. Estas 
diferenças sugerem que pertençam a uma outra glaciação.  
As características da moreia de Penitentes parecem encontrar paralelismo em outras 
moreias analisadas na área em estudo, nomeadamente nas moreias laterais entre Confluência e 
Horcones, na moreia lateral de Horcones e inclusive no till vermelho da moreia de Confluência. As 
moreias laterais entre Confluência e Horcones, que se localizam na margem esquerda e direita do 
vale a montante da confluência da ribeira de Durazno, parecem ser contemporâneas de Penitentes. 
A moreia lateral de Horcones parece corresponder também ao mesmo avanço glaciar. Tal como 
vimos no tópico relativo às moreias de Horcones, em frente à lagoa de Horcones existem moreias 
laterais que parecem contemporâneas da de Penitentes, quer pela sua posição topográfica, quer pela 
análise do till. A moreia aparece, quer na margem direita, quer na margem esquerda da ribeira de 
Horcones. Se a moreia preservada na margem esquerda do vale se encontra parcialmente 
deteriorada e colmatada devido à erosão intensa associada a processos erosivos actuais, a da 
margem direita permite uma análise mais fácil já que é mais contínua.  
O quadro XXXV permite correlacionar as principais características dos depósitos morénicos 
analisados e tirar algumas conclusões. Os depósitos das moreias lateral de Horcones, lateral entre 
Confluência e Horcones e mediana de Confluência correspondem a tills mal calibrados, mais 
simétricos (com excepção do till da moreia lateral de Horcones), possivelmente associados a tills de 
fusão. Com excepção do till da moreia mediana, apresentam uma estrutura polimodal. O till 
vermelho da moreia de Confluência apresenta características idênticas, igualmente polimodal e 
associado a um till de fusão. No entanto, na medida em que parece tratar-se de um till de fusão 
subglaciar, apresenta uma textura mais cascalho-arenosa, com assimetria para o lado dos finos e 
muito mal calibrado. Realça-se que, como se verá em seguida, se trata de um till de uma moreia de 
pressão, onde se podem traçar duas rectas distintas no que concerne à sua calibragem permitindo 
372 
 
identifcar ambientes deposicionais distintos. Os resultados desta investigação parecem suerir que 
estas quatro moreias correspondam a testemunhos da mesma glaciação. Os depósitos apresentam 
características ligeiramente diferentes já que se pocisionam a diferentes cotas no vale e estão 
associadas a diferentes tipos de moreias.   
 
Quadro XXXV: Quadro síntese da análise dos depósitos que compõem as moreias da área em estudo. 
Depósitos analisados Estrutura Calibragem Textura Assimetria Tipo de till Tipo de moreia 
Moreia lateral de 
Horcones 
Polimodal 
Mal 
calibrado 
Areno-
cascalhenta 
Assimétrico 
grosseiro 
Till de fusão 
Moreia laterl com 
características 
latero-frontais 
Moreia Hummock de 
Horcones 
Polimodal 
Muito mal 
calibrado 
Cascalho-
arenosa 
Muito 
assimétrico 
fino 
Till de fluxo 
Moreia de descarga 
com topografia 
hummock 
Moreia lateral entre 
Confluência e Horcones 
Trimodal 
Mal 
calibrado 
Cascalho-
arenosa 
Simétrico Till de fusão Moreia lateral 
Moreia de Confluência 
(till cinza) 
Polimodal 
Muito mal 
calibrado 
Cascalho-
arenosa 
Assimétrico 
fino 
Till de fluxo Moreia hummock 
Moreia de Confluência 
(till vermelho) 
Polimodal 
Muito mal 
calibrado 
Cascalho-
arenosa 
Assimétrico 
fino 
Till de fusão 
subglaciar 
Moreia de pressão 
Moreia mediana de 
Confluência 
Trimodal 
Mal 
calibrado 
Areno-
cascalhenta 
Simétrico Till de fusão Moreia mediana 
Moreia  frontal a 
montante de 
Confluência 
Polimodal 
Muito mal 
calibrado 
Areno-
cascalhenta 
Assimétrico 
grosseiro 
Till de 
deformação 
Moreia frontal e de 
retrocesso 
 
As figuras 167 e 168 (capítulo III) representam a distribuição do tamanho do grão e as curvas 
granulométricas cumulativas que compõem os sedimentos das moreias analisadas em laboratório. 
Da análise do gráfico podemos concluir que se tratam de tills com uma distribuição de tamanho do 
grão bastante semelhante mas em que parece ser viável estabelecer algumas correlações. Os tills da 
moreia lateral entre Confluência e Horcones, o till vermelho da moreia de Confluência e o da moreia 
mediana de Confluência apresentam perfis semelhantes e parecem corresponder ao mesmo evento 
glaciar, ainda que se posicionem em locais distintos do vale e a cotas diferenciadas. Estes tills 
apresentam uma curva de distribuição do tamanho do grão muito semelhante, com mais areias 
grosseiras (até aos 500 µm) e pouco material fino, quer siltes, quer argilas (< 63 µm). A moreia lateral 
de Horcones apresenta uma distribuição semelhante, mas com um pico de areias mais finas (entre 
250 µm e 125 µm), provavelmente devido à sua posição no vale (mais a jusante). Estas curvas, 
associada às correlações estabelecidas, permitem apontar todas estas moreias como sendo 
contemporâneas umas das outras, sendo que as primeiras três serão tills de fusão (subglaciar e 
supraglaciar), já que se apresentam como um diamicton rico em clastos e com matriz composta por 
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areias mais grosseiras. Parecem corresponder a uma fase de estabilidade e posterior recuo do 
glaciar. A moreia lateral de Horcones, com um diamicton composto por areias mais finas mas 
igualmente rico em clastos, parece corresponder a um till de fusão associado a uma fase de avanço 
glaciar. 
Para tentar correlacionar as moreias e inferir sobre o seu ambiente deposicional, aplicou-se o 
método utilizado por Visher (1969) à área em estudo. Uma vez que as curvas raramente resultam 
numa única recta mas sim num conjunto de duas ou mais, traçou-se várias rectas para analisar a 
curva granulométrica. Isto permite distinguir no mesmo sedimento material que resulta de 
ambientes deposicionais distintos. Se olharmos com atenção para as curvas dos depósitos da moreia 
hummock de Horcones, da moreia lateral entre Confluência e Horcones, da moreia mediana de 
Confluência e do depósito vermelho de Confluência, é possível traçar duas rectas, uma nos materiais 
mais grosseiros (superiores a 2.80 mm) e uma outra nos materiais mais finos. Isto permite concluir 
que o ambiente deposicional dos materiais mais grosseiros corresponde a uma eficácia mais 
calibradora. 
Durante a glaciação de Penitentes, possivelmente existiria uma moreia frontal na frente do 
glaciar, provavelmente entre Punta de Vacas e Penitentes, da qual restou muito pouco. No vale de 
Cuevas, existem alguns restos de moreias, que possivelmente serão da moreia frontal e das moreias 
laterais, hoje também preservadas na área de Penitentes. As moreias laterais voltam a aparecer em 
Horcones, como uma moreia lateral à moreia hummock de Horcones, e apresentam uma coloração 
castanho avermelhada. A moreia estende-se até meia vertente e apesar de apresentar uma altitude 
mais elevada (3107 m), o perfil do till parece ser semelhante ao das moreias de Penitentes. A 
diferença altimétrica entre as moreias parece dever-se ao aumento da altitude em função da 
topografia já que caminhamos em direcção ao cerro Aconcágua.   
A mesma moreia lateral parece voltar a aparecer no vale de Horcones, entre a confluência da 
ribeira de Durazno e a ribeira de Horcones e Confluência. Também nesta última, o que aparece na 
topografia não parece ser um novo conjunto morénico mas restos da moreia lateral da glaciação de 
Penitentes que ficaram pontualmente preservados na vertente. A análise do perfil do till ajuda a 
apoiar esta hipótese, tendo como base as características abordadas anteriormente. A glaciação de 
Penitentes também parece aparecer marcada nas moreias de Confluência. As observações e análises 
realizadas sugerem que corresponderá ao till vermelho da moreia hummock de Confluência, 
localizado na margem esquerda do vale do Horcones Inferior, por baixo do till cinza.  
As datações efectuadas por Espizúa (1989) em travertinos sobre o till de Penitentes (numa 
amostra na ruta N7 com séries de urânio 230Th/232Th) permitiram apontar para estas moreias uma 
idade de 24 200 anos (± 2 000 anos) e 38 300 anos (± 5 300 anos). Já Bengochea et al. (1987) dataram 
o till de Penitentes num lugar muito próximo, tendo obtido uma datação de 22 800 anos (± 3 100 
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anos). As datações efectuadas por núcleos cosmogénitos 36Cl por Fauqué et al. (2009) em materiais 
de fluxo sobre as moreias de Penitentes apontaram para valores na ordem dos 10 000 – 12 000 anos 
atrás, o que significa que estas moreias serão anteriores.  
As moreias de Penitentes parecem ser correlativas do último período glaciar: glaciação 
Wisconsin45. Llanquihue é o termo utilizado na América do Sul e resulta do lago Llanquihue, no Chile, 
com forma de lago glaciar em Piemonte, onde os sistemas morénicos que pertencem ao último 
período glacial exibem varvas que são um ponto fulcral na geocronologia da América do Sul. Esta 
glaciação foi também marcada na Patagónia argentina por Clapperton (1993) e outros autores. Para 
Clapperton (1993), a massa de gelo durante o Último Máximo Glaciar (LGM) terá alcançado 300 S, 
embora a norte do paralelo 380 S o gelo não se tenha estendido muito para baixo da cordilheira. 
Cogley e Adams (1998), salientam que durante o LGM o Manto de Gelo da Patagónia estendia-se 
sobre a Cordilheira dos Andes a partir de cerca de 35° S até à Tierra del Fuego, a 55° S. Kaplan et al. 
(2007) e Glasser et al. (2008) apontam a extensão do Manto de Gelo entre os 380 S e os 560 S (fig. 
287). Realçar apenas que Punta de Vacas se encontra no paralelo 320 51’ S.  
 
Fig. 287: Extensão do Último Máximo glaciar na América do Sul. 
Fonte: Kaplan et al. (2007) - Cosmogenic nuclide measurements in southernmost South America and implications for 
landscape change, Geomorphology, Volume 87, Issue 4, 284–301. 
                                                             
45 Termo americano. Este episódio glaciar tem designações distintas associado às regiões geográficas onde foi estudado: 
Weichsel (na Europa do Norte), devensiana (no Reino Unido), midlandiana (na Irlanda) e Würm (nos Alpes).  
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Segundo Adams (1998), um segundo período frio e árido ter-se-á iniciado na América do Sul 
há cerca de 22 000 anos e que terá durado até há 14 000 atrás. Esta situação foi corroborada por 
estudos de diversos autores como Markgraf (1993), Clapperton (1993) e Thompson et al. (1995). Na 
actualidade, Clapperton localiza a ELA nos 4300 m, 800 m acima do seu posicionamento durante a 
última glaciação (fig. 288).  
Com base na interpretação geomorfológica efectuada e nas datações disponíveis, a glaciação 
de Penitentes parece corresponder ao Último Máximo de Glaciação (LGM) da última glaciação, há 
cerca de 24 000 – 30 000 anos atrás (Pleistocénico Superior). Esta situação permite posicionar a 
glaciação de Penitentes no último período glaciar sul-americano, Llanquihue.  
 
Fig. 288: Corte transversal dos Andes a cerca de 330 S de latitude mostrando os limites glaciares cartografados no rio 
Mendoza, na Argentina e no rio Aconcágua, no Chile (segundo Cavides, 1972, e Espizúa, 1993). 
Fonte: Clapperton (1993) Quaternary Geology and Geomorphology of South America, Elsevier. 
 
Partindo do princípio que as moreias de Penitentes não pertencem à mesma glaciação de 
Punta de Vacas (como parecem indicar as datações absolutas efectuadas por outros autores), tudo 
leva a crer que a glaciação de Penitentes terá alcançado uma área muito próxima de Punta de Vacas. 
 
3.2.3. Glaciação de Horcones – Llanquihue tardio - Final do MIS 2 
Depois da glaciação de Penitentes ter-se-á seguido uma fase em que se registou o aumento 
das temperaturas e em que o glaciar que ocupava o vale de Cuevas recuou. Durante este retrocesso, 
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acompanhado pelo degelo glaciar, a rede hidrográfica foi talhando um vale cada vez mais profundo 
no vale de Cuevas, o rio foi-se encaixando e o vale foi-se atulhando de material fluvioglaciário.  
A moreia de Horcones dista cerca de 4700 m da frente actual do glaciar Horcones Inferior e 
apresenta-se fortemente ondulada, com elevações e depressões sucessivas, evidenciando uma 
tipologia hummock, e fazendo crer que a ablação do glaciar terá ocorrido em diferentes fases, 
originando avanços e recuos sucessivos do glaciar que foram talhando na moreia esta morfologia. De 
acordo com Espizúa (1989), os níveis de carbonato de cálcio presentes na moreia são de 2,195%, 
valor muito inferior aos da moreia de Punta de Vacas (5,86%) ou de Penitentes (6,22%), denotando 
uma maior juventude, provocada por uma lixiviação inferior. Apesar do seu till ser constituído por 
alguns calhaus com litologia semelhantes às das moreias e tills correspondentes às glaciações 
anteriores, tais como vulcanitos e arenitos, o till de Horcones apresenta ainda conglomerados e 
gessos, que não aparecem nos tills da glaciação de Punta de Vacas, e não apresenta plutonitos. Esta 
moreia não apresenta desenvolvimento de solo, o que significa que não existe um horizonte B, 
indicando que se trata de uma forma claramente mais recente do que as moreias associadas às 
glaciações anteriores. A moreia de Horcones sofreu um desgaste constante provocado pelo degelo, 
através da reorganização das linhas de água e de processos erosivos actuais. A sua dimensão e 
características parecem sugerir que o glaciar estagnou aqui durante algum tempo e que não haveria 
mais nenhum glaciar que viesse do vale do rio Cuevas. De acordo com Espizúa (1989), outros vales 
secundários no rio Cuevas parecem ter moreias contemporâneas desta glaciação, nomeadamente 
uma moreia que vem da face sul do cerro da Tolosa para o rio Cuevas (fora da área em estudo).  
Com base na análise do quadro XXXV, parece ser possível estabelecer uma correlação entre o 
depósito da moreia hummock de Horcones e o depósito cinza de Confluência já que ambos 
apresentam uma estrutura polimodal, são muito mal calibrados, com textura cascalho-arenosa, 
assimétricos para o lado dos finos (embora o da moreia hummock seja mais assimétrico) e associados 
a tills de fluxo. Ambos apresentam topografia hummock, sendo que a moreia de Horcones parece 
corresponder a uma moreia de descarga.  Estas características permitiram também distingui-los dos 
tills associados à glaciação anterior.  A análise da fig. 167, do capítulo III, parece permitir apontar 
semelhanças granulométricas do till da moreia hummock de Horcones e do till cinza da moreia de 
Confluência. Ambos apresentam curvas granulométricas correlacionáveis e são compostos 
especialmente por grânulos (4.00 mm – 2.00 mm) e areias grosseiras (2.00 mm – 500 µm), com um 
pico nas areias mais finas (90 µm – 63 µm). O till da moreia hummock de Horcones apresenta mais 
fracção grosseira superior a 4mm do que a do till cinza, o que pode indiciar condições distintas de 
deposição, especialmente porque se encontra em posições diferenciadas no vale. A moreia hummock 
situa-se a cotas mais baixas, numa posição frontal do glaciar, com características de moreia de 
descarga. As duas moreias apresentam tills constituídos por diamictons ricos em clastos envoltos e 
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areias finas, típico de material com transporte basal e subglaciar. No entanto, não parecem tratar-se 
de tills de alojamento, mas sim tills de fluxo, já que apresentam uma fracção grosseira bastante 
considerável. A análise das componentes arenosa, siltosa e argilosa presente nos depósitos foi 
compilada num diagrama triangular representado na fig. 289. Todos os depósitos analisados contêm 
elevada percentagem de areias e uma menor percentagem de argilas e siltes. No entanto, os 
depósitos tendencialmente mais silto-argilosos correspondem às moreias do hummock de Horcones, 
depósito cinzento de Confluência e frontal a montante de Confluência. Esta situação é 
particularmente interessante pois de acordo com a proposta apresentada, as duas primeiras moreias 
correspondem ao mesmo evento glaciar e, juntamente com a última, correspondem às moreias mais 
recentes do vale. A moreia mais siltosa corresponde à moreia frontal a montante de Confluência, a 
mais próxima da frente actual do glaciar. Destaque-se, no entanto, que todas as amostras analisadas 
contêm cascalho e que esses valores não foram utilizados para a realização do diagrama triangular.  
       
Fig.289: Diagrama triangular com a análise granulométrica dos depósitos das moreias analisados. Os depósitos também 
contêm cascalho mas estes não foram utilizados nesta representação estatística. Os valores apresentados são percentuais.  
 
Espizúa (1989) datou uma amostra de capa de travertino proveniente do terraço fluvioglaciar 
de Horcones com séries de urânio 230Th/232Th, apontando para uma idade de 9 700 anos (± 5 000 
anos) AP. As datações efectuadas nos travertinos sobre o till de Penitentes permitiram apontar uma 
idade de 24 200 anos (± 2 000 anos) e 38 300 anos (± 5 300). Sendo assim, a idade da glaciação de 
Horcones teria de se situar entre estes dois valores. Espizúa (1989) atribui uma idade provável a esta 
glaciação de 20 000 anos AP, permitindo relacioná-la com a glaciação de Würm tardio (Llanquihue 
tardio). Mas esta não nos parece ser a idade desta glaciação. A interpretação geomorfológica sugere 
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que a idade da glaciação de Horcones será mais recente do que 20 000 anos AP. As datações mais 
recentes efectuadas por Espizúa (1999) e por Fauqué et al. (2009) (recorrendo a núcleos 
cosmogénitos, 14C e termolumescência) também mostram que esta glaciação é nitidamente mais 
recente. Ainda que a glaciação de Horcones possa ser do final do Pleistocénico, terá que ser mais 
recente do que a glaciação de Penitentes, parecendo assim provável que seja de 11 000 anos a 14 
000 anos. Isto significaria que parece corresponder a um evento tardiglaciar do Pleistocénico 
Superior ou do Holocénico Inferior, correspondendo ao final do MIS 2.  Apesar da discussão em torno 
da génese da moreia de Horcones, abordada no capítulo correspondente às formas e depósitos 
glaciares, esta parece ser uma moreia essencial para a compreensão da geomorfologia da região.  
Como o till cinza da moreia hummock de Confluência, que assenta sobre o till vermelho, 
parece ser contemporâneo desta glaciação de Horcones, isto significa que a moreia hummock de 
Confluência seria composta por dois tills, um do Pleistocénico Superior – MIS 2 (LGM) e outro do 
mesmo período, mas mais tardio, provavelmente tardiglaciar ou do início do Holocénico – final do 
MIS 2.   
Contemporânea da glaciação de Horcones parece ser também a moreia da Tolosa, que 
corresponde a uma moreia na área de Confluência, que combina material proveniente do glaciar da 
Tolosa mas também da moreia lateral do glaciar Horcones Superior. O mesmo acontece com a 
moreia a jusante do vale de Las Leñas. A análise do perfil do till, bem como as características da 
meteorização dos blocos, degradação da moreia, posição estratigráfica, litologia e cor parecem 
corroborar esta hipótese. Sendo assim, nesta altura, confluiriam na área de Confluência, os glaciares 
Horcones Inferior, Horcones Superior, Las Leñas e da Tolosa, que se prolongavam no vale até chegar 
a Horcones, onde a língua glaciar estaria estagnada.  
Numa fase tardiglaciar do Llanquihue, o glaciar estaria estagnado na área de Horcones, tendo 
esta estagnação que corresponder a um novo período frio e húmido que foi responsável pela sua 
conservação. Markgraf (1993) aponta que em algumas áreas da América do Sul, as condições mais 
húmidas tornam-se evidentes por volta de 12 000 anos atrás. Segundo o autor, na Terra do Fogo, a 
escassa tundra foi substituída pela estepe, e a floresta temperada do Andes ocidentais começa a 
retornar. Behling (1997), que estudou os paleoambientes na Amazónia, considera que neste período 
as temperaturas seriam mais baixas do que na actualidade na ordem dos 3 a 5 oC, embora mais 
húmidas. No entanto, terá sido entre os 11 000 e os 10 000 anos atrás que se terá registado um 
retorno para condições mais frias nas montanha da América do Sul e Central (Markgraf 1993, Islebe e 
Hooghiemstra 1997). Uma queda de temperatura é detectável na planície Panamá (Islebe e 
Hooghiemstra 1997). Os autores apontam para que na Cordilheira Oriental dos Andes, no Equador, 
se tenha formado uma camada de gelo acima de 3850 m, sugerindo um arrefecimento superior a 3  
oC em relação ao presente. Clapperton et al. (1997) salienta, no entanto, que esse arrefecimento na 
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América do Sul em relação ao presente parece ter sido de cerca de metade em relação às condições 
glaciares do LGM.  
 
No final da glaciação de Horcones o clima sofreu alterações, tornando-se progressivamente 
mais quente e seco e provocando um retrocesso do glaciar no vale até à área de Confluência, onde 
hoje é possível ver também marcas da última glaciação que afectou o vale. Este retrocesso terá 
trazido o glaciar Horcones Inferior para cotas próximas dos 3500 m. Esta situação parece ter ocorrido 
há 10 000 anos, quando se registou um aumento da temperatura. Nesta altura ter-se-ão produzido 
mudanças climáticas, aumentando a humidade e diminuindo a temperatura. Nesta fase mais tardia, 
pós-glaciar, o glaciar parece ter estado estagnado perto da sua posição actual. Esta situação parece 
contraditória, já que teríamos um clima mais frio e húmido do que o actual, no entanto não o é, uma 
vez que devido à dinâmica surge o glaciar registou um avanço no vale de 3730 m nos últimos 38 
anos. O glaciar Horcones Inferior, num último avanço glaciar que terá alcançado Confluência, parece 
é que teria uma altura superior à actual, envolvendo muito mais massa e preenchendo uma área 
maior no vale.  
A área de Confluência parece ser o local mais adequado para testemunhar a herança deste 
último avanço glaciar. Como já foi abordado, a moreia hummock de Confluência parece apresentar 
dois tills correspondentes às glaciações mais antigas, que ficaram preservadas numa moreia em 
forma de triângulo na confluência das linhas de água. A montante desta moreia hummock inicia-se 
uma outra moreia frontal, correspondente a um último avanço glaciar que não parece ter sido 
suficientemente forte para fazer descer o glaciar a uma cota tão baixa como os anteriores. O clima 
frio não terá atingido temperaturas tão baixas como nas glaciações anteriores, nem com os mesmos 
níveis de precipitação, já que o glaciar não terá descido abaixo da cota dos 3450 - 3500 m. No interior 
do vale do Horcones Inferior é possível ver três níveis morénicos individualizados na vertente. Dois 
desses níveis correspondem às glaciações abordadas anteriormente, que se apresentam nos tills da 
moreia de Confluência, e o terceiro nível corresponde ao avanço de Confluência, talhado no interior 
da moreia de Confluência mais próxima da ribeira do Horcones Inferior (fig. 290). O perfil do till do 
depósito corresponde ao da moreia frontal a montante de Confluência, moreia que se encontra hoje 
recortada pelos avanços do glaciar Horcones Inferior devido à sua dinâmica surge. Esta moreia não 
tem desenvolvimento de solos, e como tal não apresenta horizonte B. O till apresenta uma cor 
castanha acinzentada composto por brechas vulcânicas, andesitos, calcários e arenitos. Uma vez que 
não foram realizadas datações absolutas neste till, a única forma possível de datação foi a datação 
relativa, recorrendo a correlações geomorfológicas.  Este till encontra-se mais próximo do glaciar, em 
posição estratigráfica mais recente e apresenta blocos menos meteorizados. A moreia está menos 
degradada e tem poucas ravinas e sinais de erosão fluvial posterior. Isto parece significar que esta 
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moreia corresponderá a um avanço glaciar mais jovem, posterior à de Horcones e por conseguinte 
posterior a 10 000 anos. Isto sugere que o avanço glaciar de Confluência é, muito provavelmente, 
holocénico, correspondendo ao final do MIS 2, início do MIS 1. No entanto, após a glaciação de 
Horcones, o período quente teve que ser relativamente longo de forma a permitir ao glaciar um 
grande degelo e um recuo da sua extensão no vale em cerca de 4,7 km.  
 
Fig. 290: Níveis morénicos na área de Confluência. 
 
O glaciar rochoso fóssil da Tolosa também parece ser contemporâneo desta fase glaciar. O 
que parece significar que nesta altura o glaciar Horcones Inferior chegava à área de Confluência mas 
não à área de intercepção com a ribeira do Horcones Superior. Por sua vez, o glaciar que descia da 
Tolosa vinha até aos 3575 m, ligeiramente mais alto do que o glaciar Horcones Inferior pois encontra-
se voltado a norte. Parece que durante o avanço glaciar de Confluência estes glaciares não 
confluíam.    
Uma tentiva de correlação com base nas evidências sedimentógicas e geomorfológicas 
sugerem que o avanço glaciar de Confluência se posicionará entre 8 000 – 10 000 anos AP, já que 
teria que ser posterior, e provocado um avanço menor do que a glaciação de Horcones. Isto 
significará que esta glaciação ter-se-á processado numa fase neoglaciar, onde avanços e recuos dos 
glaciares eram comuns um pouco por todas as áreas glaciadas dos Andes. Este momento parece 
corresponder ao início do Holocénico e parece encontrar paralelismo no que foi observado noutros 
locais, nomeadamente  por Domack et al. (2001) na Antárctida. Tendo em atenção que Iriondo e 
Moreia de Confluência 
Níveis morénicos que testemunham 
avanços e recuos do glaciar 
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Garcia (1993) realçam que na Argentina, há 9000 anos, o clima pode ter permanecido árido e 
relativamente frio no Holocénico, este evento glaciar poderá ser desta altura. O clima mais quente 
terá ocorrido em torno de 8 000 anos atrás, e ter durado até cerca de 5 000, após o qual terá havido 
um retorno às condições bastante áridas. Esta proposta não encaixa bem na hipótese adiantada por 
Espizúa (1989) que apontava uma idade de 4 500 – 6 500 anos AP, nem nas datações de Fauqué et al. 
(2009) que apontavam para valores entre os 12 000 e os 14 000 anos. No entanto, as amostras 
colhidas por Fauqué et al. (2009) para a datação dos sedimentos destas áreas foram recolhidas em 
depósitos fluviais na área de Confluência, cujos materiais podem ter origem nos tills de Confluência e 
não na moreia interna. Convém realçar ainda que as datações com termoluminescência têm algumas 
limitações. Autores como Lowe e Walke (1997), Prescott e Robertson (1997) e Vieira (2004) 
salientaram que a datação efectuada com este método dificilmente tem uma precisão superior a 5%, 
sendo algumas das causas de erros a migração de elementos radioactivos nos sedimentos 
superficiais, assim como os problemas causados por variações no teor de água do sedimento. Realça-
se ainda que a datação efectuada por Fauqué et al. (2009) foi efectuada numa amostra de depósitos 
fluviais, que não são os sedimentos ideais a serem usados já que revelam elevada turbidez no 
processo de sedimentação e reduzem o efeito de lixiviação do sinal (contagem a zero) antes da 
sedimentação. Estes sedimentos podem conservar na sua estrutura cristalina resíduos de 
termolumeniscência anteriores o que pode dar valores mais antigos do que na realidade o depósito 
possui. Este poderá ter sido o caso. Assim, os valores das datações absolutas efectuadas por Fauqué 
et al (2009) (quadro XXXIII) parecem estar sobrestimados e por isso foram tidos em conta com as 
devidas ressalvas, porque, atendendo às tentativas de correlação com base nas evidências 
sedimentógicas e geomorfológicas, nos parecem pouco prováveis.  
 
3.2.4. Degelo glaciar holocénico e o aparecimento de uma nova morfologia 
No Holocénico, o recuo dos glaciares dos Andes expôs vales em U, nomeadamente no rio 
Cuevas e no vale de Horcones, característicos da erosão glaciar. O glaciar que ocupava estes vales 
desapareceu e os glaciares tributários que o alimentavam parecem ter recuado para cotas muito 
mais elevadas. O glaciar Horcones Inferior terá recuado para os 3850 m de altitude, o glaciar 
Horcones Superior para 4400 m e o glaciar da Tolosa para os 3950 m. Para trás deixaram moreias 
frontais que bloquearam o sistema de drenagem dos novos cursos de água resultantes do 
reposicionamento dos glaciares nas montanhas. A moreia de Horcones parece ser a marca deste 
recuo holocénico e constitui a evidência mais nobre do avanço do glaciar durante o Pleistocénico. De 
acordo com estudos efectuados no vale do rio Cuevas, a moreia de Horcones foi responsável pelo 
bloqueio à drenagem das águas do rio Cuevas, que aí ficaram retidas criando um lago. No vale de 
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Horcones a moreia também aprisionou as águas de algumas linhas de água em pequenos tarns no 
seio da moreia hummock.  
Ao longo do Holocénico, a morfologia glaciar típica foi desaparecendo à medida que era 
alterada por um ambiente paraglaciar e progressivamente mais periglaciar, pela meteorização física 
das rochas, pelos movimentos de vertente e pela reorganização da rede hidrográfica. As águas 
provenientes da ribeira de Horcones e do Rio Cuevas vinham carregadas de material proveniente da 
ablação dos glaciares e foram criando terraços e depósitos fluvioglaciares num ambiente proglaciar 
que se estendia para jusante. Os cursos de água foram produzindo um rejuvenescimento da 
paisagem. A erosão regressiva da rede fluvial terá permitido erodir a moreia de Horcones e libertar a 
água acumulada no lago do rio Cuevas, talhando-se um vale na margem direita do rio Cuevas, e 
preservando a moreia na margem esquerda. Os depósitos lacustres sobrepõem-se aos materiais 
morénicos de Horcones, e segundo o SEGEMAR, “tanto nos cortes dos terraços que se observaram 
no drift de Horcones…, como nas escavações produzidas para a extracção de inertes, é possível ver 
como os depósitos passam de argilas (sobre o drift de Horcones) a silte e areias com intercalações de 
gravilha fina (local de extracção) e finalmente dominam cascalhos grosseiros e blocos que constituem 
a carga de fundo do rio Cuevas nas proximidades de Paramillos de Las Cuevas”.  
No Holocénico parecem ter havido avanços e recuos do glaciar Horcones Inferior, no entanto, 
face à dinâmica surge do glaciar é difícil identificar estes diferentes momentos. Realça-se que 
durante a Pequena Idade do Gelo, que na Patagónia, segundo Maria do Rosário Prieto (obra não 
publicada) e Prieto e Herrera (1998) ocorreu entre 1520 e 1670, o glaciar Horcones Inferior parece 
ter descido para o nível da moreia frontal a montante de Confluência, a mesma que o glaciar se 
encontra a desmantelar na actualidade. No entanto, esta situação não parece estar bem marcada na 
moreia, mais uma vez, devido à dinâmica  surge do glaciar que constrói e destrói sucessivamente 
uma moreia de retrocesso nesse local.  
 
Tentativa de síntese  
Clapperton (1990) sugere que as glaciações registadas na América do Norte e na América do 
Sul terão sido mais ou menos sincronizadas no tempo, ainda que as glaciações do hemisfério sul 
tenham sido menos extensas do que as do hemisfério norte. Sugere ainda que o LGM terá ocorrido 
em datas similares nos dois hemisférios. Caldenius (1932) foi o primeiro autor a debruçar-se sobre as 
glaciações na América do Sul. O autor mapeou quatro glaciações na cordilheira argentino-chilena (fig. 
291) e, por analogia e correlação com a cronologia escandinava, designou essas etapas de 
initioglacial, daniglacial, gothiglacial e finiglacial, sendo as três últimas etapas correspondentes a 20 
ka, 13 Ka e 10 ka, respectivamente. Face à falta de correlação temporal na primeira etapa, Fidalgo e 
Riggi (1965) propõem que a initioglacial, que representava a primeira fase da última glaciação, seria 
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de 60 Ka. Estas etapas glaciares inserem-se na glaciação de Llanquihue que terá ocorrido na 
Argentina entre 85 ka e 10 ka. 
No vale do Horcones e no vale de Cuevas parece haver alguns indícios de glaciações 
anteriores à última glaciação, designadamente a glaciação de Santa Maria, embora apenas em Punta 
de Vacas. Embora esta moreia esteja bastante degradada existem também materiais fluvioglaciares 
dessa glaciação ao longo do rio Mendoza. A escassez de material morénico proveniente desta 
glaciação deve-se à intensa atividade periglaciar existente. Associado a isto, destaca-se a 
reorganização da rede hidrográfica no Holocénico e os últimos eventos glaciares do Pleistocénico 
tardio e Holocénico que terão mascarado a área de testemunhos mais antigos.  
 
Fig. 291: Extensão das 5 glaciações máximas (I-V) na Patagónia (conforme o mapeado por Caldenius, 1932). As linhas pretas 
marcam as localidades investigadas com recurso a paleomagnetismo e cronologia glacial. Os dados de lago Buenos Aires 
(lago BA) serviram de área amostra. O primeiro máximo glaciar (I), há cerca de 2,3 Ma, teve a maior extensão e foi a única 
em que os gelos atravessaram para a área da Terra do Fogo. 
Fonte: Mörner (1991) - The Patagonian glaciations and the onset of general quaternary - type glaciations on the globe, Bol. 
IG-USP, Publ. espec., 8, São Paulo, 109-115. 
 
Formas e depósitos associados à glaciação de Carakol e Rio Llico não existem na área em 
estudo. Destaca-se que estas 2 glaciações parecem aparecer no lado chileno do Aconcágua. Foram 
identificados do lado Chileno do Aconcágua, na bacia do rio Aconcágua, 3 grandes estádios 
morénicos a 2800 m, 1600 m e 1300 m (Clapperton, 1994) que serão correspondentes às glaciações 
mais antigas – Santa Maria, Rio Llico e Carakol. 
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Na área em estudo, foram identificados 3 eventos glaciares, correspondentes às glaciações 
de Santa Maria e Llanquihue e pequenas flutuações glaciares holocénicas. A existência de apenas três 
grandes eventos glaciares marcados no vale de Horcones e Cuevas por depósitos morénicos parece 
encaixar-se no observado para a mesma latitude do lado chileno, assim como nos Andes Sul. Mercer 
(1976) e Porter (1981), que estudaram as glaciações nos Andes Sul, falam em 3 eventos glaciares que 
designaram por drifts de Llanquihue I, II e III (do mais velho para o mais novo), sendo que apenas 
dataram o II como correspondente a 20 ka e o III a 15 ka. Apesar de não haver correspondência 
directa nesta escala temporal, destaca-se que os valores são bastante próximos daqueles por nós 
propostos. A diferença de latitude e humidade pode explicar essas diferenças face ao tempo de 
resposta do glaciar. No entanto, a sugestão de Caldenius (1932) correspondente ao daniglacial, 
gothiglacial e finiglacial, correspondentes a 20 ka, 13 Ka e 10 ka, parece assentar quase 
perfeitamente na cronoestratigrafia proposta para a área em estudo (quadro XXXVI e fig. 292).  
 
Quadro XXXVI: Cronoestratigrafia das glaciações no vale do Horcones e de Cuevas 
Data 
(anos) 15
0
 0
0
0 
1
0
0
 0
0
0 
9
0
 0
0
0 
8
0
 0
0
0 
7
0
 0
0
0 
6
0
 0
0
0 
5
0
 0
0
0 
4
0
 0
0
0 
3
0
 0
0
0 
2
0
 0
0
0 
1
0
 0
0
0 
Clima-
estratigra-
fia de 
acordo 
com 
Caldenius 
(1932) 
 
 Initioglaciar  
Daniglaciar, 
Gothigaciar e 
Finiglaciar. Holocéni-
co 
Estratigra-
fia sul-
americana 
Santa 
Maria 
Llanquihue precoce Llanquihue I Inter - Llanquihue Llanquihue II e III 
Eventos 
glaciares 
na área em 
estudo 
Glaciação 
de Punta 
de Vacas 
Não existem evidências destes eventos glaciares na área em estudo.   
 
 
Fim do interglaciar 
Primeiro Máximo 
Glaciar 
Interperiglaciar 
Último Máximo 
Glaciar (LGM) 
Interglaci
ar actual 
            
      
2
0
 0
0
0 
1
5
 0
0
0 
1
0
 0
0
0 
      
Daniglacial Gothiglacial Finiglacial 
      Llanquihue II Llanquihue III Pós-glacial 
      Glaciação de 
Penitentes 
Glaciação de 
Horcones 
Avanço de 
Confluência 
      Último Máximo 
Glaciar (LGM) 
Tardiglaciar  Neoglaciar 
 
Aniya e Sato (1995) observaram ainda três momentos glaciares holocénicos nas moreias dos 
glaciares Upsala e Tyndall, na Patagónia argentina, fazendo-os corresponder a 3.6 ka, 2.3 ka e 1.4 ka. 
Não foram identificadas evidências geomorfológicas associadas a estes três momentos na área em 
estudo, no entanto, estes podem também não se ter feito sentir face à especificidade geográfica do 
vale, mas certamente, terão ocorrido avanços e retrocessos glaciares na área de Confluência.  
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Fig. 292: Esquema das glaciações que determinaram a morfologia do vale do rio Cuevas, Horcones e Horcones Inferior (imagem de satélite do Landsat 7 de 18.10.2002). 
 
 
Uspallata 
Punta de Vacas 
Horcones 
Confluência 
Glaciação de Punta de Vacas 
Glaciação de Penitentes   
Glaciação de Horcones   
Avanço de Confluência   
Glaciar Horcones Inferior na 
actualidade 
Aconcágua 
Vale do rio Cuevas 
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A hipótese de terem existido apenas três grandes eventos glaciares na área parace vir dar 
razão e encaixar perfeitamente na proposta de Enjalbert (1957) que apontava a existência de três 
cones aluviais: Cacheuta, Mendoza e Fray Luis Beltrán (ver fig. 255, capítulo III) no rio Mendoza e que 
já na altura propunha a existência de um episódio tardi-glaciar relativamente húmido que seria 
responsável pela reactivação do escoamento fluvial. 
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4. MUDANÇAS CLIMÁTICAS E FLUTUAÇÕES CLIMÁTICAS RECENTES  
Desde os trabalhos de Lonnie Thompson, da Universidade do Estado de Ohio, Estados 
Unidos, na década de 70 do século passado, que os investigadores se voltaram para os glaciares de 
montanha para estudar os paleoclimas. Thompson dirigiu a sua atenção para os glaciares presentes 
nas montanhas próximas dos trópicos, e concluiu que muitos dos glaciares de montanha estavam a 
diminuir rapidamente. De acordo com sua previsão, as neves do Kilimanjaro, iriam desaparecer até 
2015. Desde essa altura, a comunidade científica percorre os glaciares do mundo (polares ou de 
montanha), tentando estabelecer uma correspondência entre as alterações/oscilações climáticas 
globais e o avanço e recuo dos glaciares.  
Apesar da maioria das investigações conduzidas até ao momento estarem essencialmente 
ligadas a situações de recuo glaciar, muitos estudos estão a revelar que também há glaciares que 
avançam nos vales. A questão do avanço e do recuo dos glaciares dos Andes argentinos foi tratada 
por vários investigadores, nomeadamente Hauthal (1904), Koutche e Ladvocat (1937), Neumeyer 
(1949), Pelto (2006), Bown e Rivera (2007) e Masiokas (2008).  
 
4.1. Mudanças climáticas e glaciares 
A criosfera é usualmente separada em diferentes tipos de massas de gelo, sendo que a 
grande parte contributiva é, tanto em termos de volume como de área coberta, o manto de gelo 
continental da Antárctida. Os chamados campos de gelo, com área coberta inferior a 50.000 km2, e 
os glaciares, massas de gelo mais pequenas (normalmente com mais de 0,1 km2) e constrangidas por 
acidentes topográficos tais como vales, constituem uma parte muito mais pequena. Quanto à sua 
dimensão, Lenke et al. (2007) reúnem resultados de diferentes autores, sendo que os glaciares e 
campos de gelo cobrem uma área entre 512 × 103 e 546 × 103 km2 e têm um volume entre 51 × 103 e 
133 × 103 km3, correspondendo a uma subida do nível médio das águas dos oceanos, em caso de 
degelo completo, entre 0,15 e 0,37 m (valores obtidos usando uma área superficial total dos oceanos 
igual a 362 × 106 km2). Compare-se com os dados relativos à Antárctida, 24,7 × 106 m3, 12,3 × 106 km2 
e 56,6 m, respectivamente.  
Dada a sua dimensão, tanto em área como em volume, as vastas massas de gelo que cobrem 
as regiões polares da Terra influenciam de uma forma profunda a circulação da atmosfera e o clima a 
nível global. Os campos de gelo, e mais ainda os glaciares, têm um efeito comparativamente 
pequeno na atmosfera, sendo que a sua interacção com os elementos climáticos está restrita às 
áreas circundantes imediatas: um glaciar fora das regiões polares é simplesmente demasiado 
pequeno para estabelecer um verdadeiro feedback com a atmosfera.  
Apesar da sua pequena contribuição para os números globais do planeta, os glaciares têm 
uma importância fundamental como indicadores de mudanças climáticas globais, uma vez que 
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massas mais pequenas de gelo respondem mais depressa a variações dos valores de temperatura e 
precipitação, por exemplo. 
Por mudança climática entende-se uma variação estatística significativa do estado médio do 
clima, ou da sua variabilidade, persistindo por um período extenso de tempo, tipicamente décadas 
ou mais (definição do IPCC – Intergovernmental Panel on Climatic Change), sendo que pode ser 
causada por processos naturais internos ou externos ao planeta, ou por mudanças persistentes 
antropogénicas, na composição da atmosfera ou no uso da terra. A resposta dos glaciares terá, no 
entanto, uma escala temporal fundamental dependente de diversos factores climáticos e 
topográficos.  
De acordo com o que vimos acima, os fluxos verticais de energia e massa de um glaciar para 
a atmosfera contribuem de uma forma negligenciável para o balanço a nível global de trocas entre a 
atmosfera e a superfície terrestre. No entanto, a capacidade de armazenamento destas quantidades 
por parte de um glaciar é muito maior do que a da atmosfera. Nas latitudes médias, um glaciar pode 
armazenar uma coluna de 100 m de água, comparado com os 1 a 2 cm de água precipitável presente 
na atmosfera (Kuhn, 1980). A mesma quantidade de energia que aquece em 1 C uma coluna de 1 m2 
da altura total da atmosfera é capaz apenas de aquecer 5 m de gelo ou derreter 3 cm de gelo. Assim, 
esta grande capacidade de armazenamento explica o porquê de um glaciar responder lentamente a 
mudanças tipicamente mais rápidas no estado da atmosfera: a cobertura de neve superficial e o 
ajustamento da linha de equilíbrio têm um ciclo anual, enquanto o tempo necessário para 
ajustamentos de fluxo e tamanho de um glaciar pode atingir as dezenas de anos. Ainda assim, tal 
como veremos mais à frente, as medições efectuadas em glaciares podem já ajudar-nos a traduzir o 
que os glaciares nos dizem acerca de mudanças climáticas que estaremos a viver no presente.  
Da mesma forma que os glaciares nos podem ajudar a compreender o presente, também nos 
permitem estudar o passado, apesar da complexidade dos processos envolvidos. Kuhn (1980) 
apresenta uma cadeia de processos que mostra a ligação entre eventos climáticos passados e os 
glaciares do presente. Acumulação e ablação determinam o balanço de massa de um glaciar, levando 
a uma resposta dinâmica que, por sua vez, determina a forma e disposição física do glaciar e 
paisagem circundante. Meteorologia, glaciologia e morfologia glaciar estão assim intimamente 
ligadas. É preciso, no entanto, ter algumas precauções neste tipo de análise. Por exemplo, 
percorrendo esta cadeia de eventos para trás no tempo, é impossível decidir, sem informação 
adicional, se uma pequena variação do balanço de massa resulta de uma variação na acumulação ou 
na ablação. Inferir variações na temperatura da atmosfera a partir de variações de comprimento de 
glaciares ou variações da posição da linha de equilíbrio deve ser, pois, feito com extrema cautela, se 
possível secundado por outros dados independentes.  
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Nas próximas secções veremos como podem os glaciares servir de indicadores de mudanças 
climáticas e aplicaremos esse conhecimento ao estudo dessas mudanças no passado e no presente.  
 
4.1.1. Resposta dos glaciares a mudanças climáticas 
A resposta dos glaciares a uma mudança climática, em particular um aquecimento, depende 
essencialmente de quanto a ablação anual aumenta à medida que o clima aquece. O balanço de 
massa46 de um glaciar depende principalmente da temperatura do ar, da radiação solar e da 
precipitação, sendo que a quantidade de energia que o glaciar recebe aumenta com a temperatura, 
de acordo com Cuffey e Paterson (2010), através de pelo menos os três mecanismos seguintes: 
1. O fluxo de calor por convecção para o glaciar aumenta, estimando-se que, para 
valores baixos de velocidade do vento e uma altitude de 2000 m, o aumento seja de 11 W/m2 
por grau. Este fluxo derreteria 3 mm de gelo num dia.  
2. A radiação infravermelha emitida pelas nuvens e gases de estufa em direcção ao solo 
aumenta, sendo que, para valores referentes a um glaciar a latitude média, o aumento será de 
4 W/m2 por grau, suficiente para derreter 1 mm de gelo por dia.  
3. O aumento de fusão de gelo dos pontos anteriores acelera a exposição do gelo 
conforme a camada de neve invernal desaparece, o que, por sua vez, aumenta a absorção de 
radiação. Tomando os albedos da neve e gelo da ordem de 0,6 e 0,3, respectivamente, e um 
fluxo diário médio de 250 W/m2, uma superfície de gelo absorveria mais 75 W/m2 do que uma 
de neve. Considerando valores típicos de glaciares a latitudes médias (ablação de 2 a 10 cm 
por dia, cerca de seis semanas de degelo da camada invernal e uma época de degelo de 100 
dias), este factor corresponderá a 0,5 a 2 mm adicionais de gelo derretido por dia.  
 
Assim, estes três mecanismos serão responsáveis por 4 a 6 mm de gelo derretido por dia e 
por grau de aquecimento, um número que se aproxima dos valores empíricos que rondam os 8 mm.  
É de notar que estas considerações se referem ao efeito a curto prazo do aquecimento na 
ablação de superfície. O aumento total da ablação pode ser muito maior, dependendo de factores 
tais como:  
1. O aquecimento pode fazer aumentar o fluxo do glaciar. Se isto ocorrer durante anos, 
este fluxo adicional pode reduzir significativamente a altitude da superfície do glaciar, 
causando aquecimento adicional e um aumento na ablação.  
                                                             
46 As principais contribuições para o balanço de massa são a precipitação (acumulação) e o degelo (ablação), sendo no 
entanto de notar que em alguns casos não se podem desprezar outras, tais como a deposição por avalanches, o 
recongelamento de água, a sublimação e a deposição por vento (sendo que estas duas últimas podem contribuir positiva ou 
negativamente para o balanço de massa). 
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2. Mesmo na ausência de um fluxo adicional, um aumento sustentado da ablação 
diminui as altitudes superficiais, aumentando a ablação.  
3. O aquecimento pode aumentar o fluxo do gelo no término do glaciar em direção ao 
oceano e lagos profundos, aumentando significativamente o calving (o que não é o caso dos 
glaciares na área em estudo).  
 
É de esperar que, pondo de parte influências de uma cobertura espessa de detritos, calving 
ou de instabilidade devida a surges, as flutuações na massa e tamanho do glaciar sejam uma reacção 
a um forcing externo climático, sendo naturalmente o balanço de massa do glaciar e as alterações no 
seu comprimento os indicadores mais adequados da resposta de um glaciar a mudanças climáticas.  
Qualquer desequilíbrio no balanço (temporal ou espacial) dos processos de acumulação e 
ablação se traduzirá numa alteração da massa, área ou comprimento do glaciar. A fig. 293 resume as 
relações entre clima e as características do glaciar.  
 
Fig. 293: Factores determinantes na relação entre clima, fluxo de gelo e balanço de massa do glaciar. Os feedbacks são 
mostrados a tracejado. Os esquemas são apresentados em separado para serem mais claros. Elementos em (b) que não 
estão a cinzento aparecem em (a).  
Fonte: Cuffey e Patterson (2010) The Physics of Glaciers, Butterworth-Heinemann. 
 
Modelos de balanço de massa para um grande número de glaciares indicam que será 
necessário um aumento de 25 % na precipitação anual para compensar a perda de massa devida a 
um aquecimento de 1 grau (Oerlemans, 2005). Estes resultados, combinados com evidências de que 
as anomalias de precipitação têm normalmente uma escala temporal e espacial menor do que as das 
anomalias de temperatura (isto é, as mudanças na precipitação relacionadas com o aquecimento não 
têm grande coerência; algumas regiões tornam-se mais secas, outras mais húmidas), indicam que as 
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flutuações nos glaciares nas últimas décadas a séculos, a uma escala continental, são principalmente 
determinadas pela temperatura. 
Sabe-se no entanto que a sensibilidade climática de um glaciar não depende só da 
variabilidade climática regional, mas também da topografia local e da distribuição da área do glaciar 
com a altitude, o que leva a que seja possível dois glaciares vizinhos terem respostas diferentes. 
Para se obter um balanço de massa total, é necessário somar as contribuições de pontos 
específicos por toda a área do glaciar e por um determinado intervalo de tempo. Conhecendo a 
densidade do glaciar, é possível determinar a alteração do volume do glaciar. De modo a comparar 
diferentes glaciares, é útil usar o balanço de massa específico, isto é, o balanço de massa total 
dividido pela área do glaciar. Se este for determinado para diferentes intervalos de altitude, é 
possível obter uma dependência deste com a altitude, ou seja, um perfil vertical do balanço de massa 
(PVB). A altitude da linha de equilíbrio (ALE) é definida como a altitude para a qual o PVB é igual a 
zero, ou seja, onde o balanço de massa se anula. Um aumento da ALE é um indício de que o glaciar 
está a recuar. Outro indicador importante é o gradiente vertical do balanço de massa específico na 
ALE, o também chamado índice de actividade ou de glaciação. Se este for muito alto, o que indica um 
grande fluxo de massa, o glaciar terá menor sensibilidade a alterações climáticas. Finalmente, o 
quociente entre a área de acumulação e a área total do glaciar (QAA) é também um indicador muitas 
vezes usado.  
É de notar que a determinação de todos estes indicadores requer uma monitorização 
exaustiva do glaciar, quer do ponto de vista temporal, quer espacial. Não é pois de estranhar que 
dados deste tipo estejam disponíveis para muito poucos glaciares. Os métodos mais comuns de 
determinação do balanço de massa são: (1) cartografias repetidas da altitude da superfície do gelo, 
por exemplo através do uso de altímetros a laser instalados em aviões; (2) medições feitas no campo 
em pontos representativos do glaciar, que são depois extrapolados para se obter o valor total do 
glaciar (também chamado “método glaciológico”). Em ambos os casos, estes dados são depois 
conjugados com a área superficial do glaciar e a sua densidade média para se obter alterações na 
massa do glaciar. 
É de realçar ainda que, no caso específico de um glaciar coberto, complica-se em muito a 
interpretação da relação clima-glaciar. Além disso, a própria instalação e manutenção no terreno dos 
meios de medição se torna muito mais difícil e arriscada, sendo que a cobertura de detritos dificulta 
em muito o uso de determinadas técnicas, tal como a determinação do QAA por imagens de satélite.  
Enquanto o balanço de massa do glaciar está directamente relacionado com mudanças nas 
condições atmosféricas anuais, sem atraso significativo, o avanço ou recuo das línguas glaciares é um 
sinal de mudança climática indirecto, filtrado e com atraso, sendo que para glaciares de montanha o 
ajustamento demora tipicamente algumas décadas. Apesar dos estudos da variação do comprimento 
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dos glaciares serem tradicionalmente alvo de muita atenção, e apesar da sua óbvia utilidade na 
demonstração de alterações, a verdade é que, sem um conhecimento detalhado disponível para a 
modelação da sua resposta dinâmica a alterações do balanço de massa, esse tipo de dados fornece-
nos uma medida grosseira das alterações globais de um glaciar.  
Ainda assim, e uma vez que os dados existentes referentes a avanços e recuos de glaciares 
são muito mais abundantes numa escala temporal muito mais alargada do que os de balanço de 
massa, é um dos indicadores mais usado nos estudos dos últimos anos.  
Os modelos teóricos mais simples usam duas variáveis fundamentais (Oerlemans, 2005):  
1. a sensibilidade climática do glaciar, c, definida como sendo a diminuição do 
comprimento de equilíbrio do glaciar por aumento de temperatura de 1 grau, e que depende 
de como o comprimento do glaciar depende da ALE (dependendo inversamente da inclinação 
do glaciar) e de como a ALE depende da temperatura (sendo este factor maior em climas 
temperados e com maior precipitação). A modelação para vários glaciares aponta para valores 
entre 1 e 10 km/C.  
2. o tempo de resposta do glaciar, , estando relacionado com o quociente entre o 
comprimento do glaciar e a sua velocidade característica, ou seja, a escala temporal para que o 
fluxo de gelo transportar massa ao longo de todo o glaciar. Depende essencialmente da 
inclinação do glaciar e do gradiente vertical do balanço de massa. A modelação para vários 
glaciares aponta para valores maioritariamente entre 40 e 100 anos, mas para glaciares com 
forte declive pode ser de apenas 10 anos. 
 
A abordagem mais simples baseia-se numa equação de resposta linear do comprimento do 
glaciar em função de c, a sensibilidade climática do glaciar, da perturbação de temperatura e da 
variação do comprimento (quanto mais o comprimento se desviar do valor de equilíbrio, mais rápida 
será a mudança). Invertendo esta equação, e usando os valores observados do comprimento dos 
glaciares, é possível obter uma variação da temperatura ao longo do tempo.  
 
4.1.2. Os glaciares como indicadores de mudança climática na actualidade 
 
Comprimento  
Oerlemans (2005) compilou e analisou registos do comprimento de glaciares distribuídos por 
todos os continentes do mundo, verificando que a esmagadora maioria dos glaciares monitorizados 
recuou. A distribuição espacial e temporal não é, naturalmente, uniforme, sendo que dos 169 
registos, 93 se encontram nos Alpes e, apesar do registo mais antigo datar de 1534, o número de 
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registos aumenta significativamente no século XX, sendo que, de 1860 a 1900 existem 36 registos (35 
recuaram), enquanto de 1900 a 1980 o número atinge os 144 (142 recuaram).  
Tendo em conta as fontes principais de erro para a reconstituição da temperatura média 
global, que são: (i) a influência de variáveis meteorológicas excluindo a temperatura, (ii) a incerteza 
na sensibilidade climática dos glaciares, (iii) a incerteza no tempo de resposta do glaciar e (iv) o 
número de registos e o grau da sua cobertura global, Oerlemans considerou erros de 20% nos valores 
da sensibilidade climática e dos tempos de resposta e dividiu os registos em 10 subamostras 
(eliminando de uma forma aleatória 50% dos registos), gerando 100 reconstituições alternativas da 
temperatura e calculando um desvio médio. Os seus resultados são apresentados nas figuras 294 e 
295.  
 
Fig. 294: Mudança média observada no comprimento de glaciares de montanha, para todos os glaciares e para aqueles fora 
dos Alpes.  
Fonte: Oerlemans (2005) Extracting a climate signal from 169 glacier records. Science 308, 675-677. 
 
 
 
 
Fig. 295: Mudança média da temperatura global, estimada com base na observação dos recuos dos glaciares. As barras 
indicam o desvio médio.  
Fonte: Oerlemans (2005) Extracting a climate signal from 169 glacier records. Science 308, 675-677. 
 
394 
 
É de notar a semelhança notável da curva para todos os glaciares fora dos Alpes e a curva 
para todos os glaciares. Isto indica que o recuo dos glaciares numa escala temporal de 2 séculos é 
bastante uniforme por todo o globo. A partir de 1800 a diminuição do valor médio do comprimento 
dos glaciares acelerou gradualmente.  
Antes de 1800 a reconstituição da temperatura deve ser encarada com precaução pois o 
número de registos é pequeno. A partir de 1860 regista-se um aumento de temperatura global, 
sendo que após 1945 verifica-se um pequeno decréscimo, começando a subir desde 1970. Esta 
reconstituição é concordante com outras reconstituições baseadas noutros indicadores, assim como 
com registos instrumentais (fig. 296). Constitui, assim, uma evidência suplementar da magnitude do 
aquecimento global actual. No entanto, devido ao tempo de resposta dos glaciares e à diminuição 
dos registos após 1995, o aquecimento observado nos registos instrumentais nos últimos 15 anos 
não se reflecte ainda na reconstituição.  
 
Fig. 296: Uma comparação de séries de temperatura média global. 
Fonte: Oerlemans (2005), material de suporte online. 
 
As curvas de temperatura para glaciares de baixa e alta altitude média são também muito 
similares (fig. 297), indicando que não parece existir uma dependência com a altitude do sinal 
climático global, embora esta evidência não seja conclusiva, uma vez que a gama de altitudes 
considerada foi limitada.  
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Fig. 297: Uma comparação de reconstrução de temperatura para classes com altitude média mais baixa e mais alta. 
Fonte: Oerlemans (2005), material de suporte online. 
 
Balanço de massa 
O esforço para monitorizar o balanço de massa dos glaciares a nível global arrancou nos anos 
60 do século passado47. Existem dados anuais de pelo menos 60 glaciares desde 1964, e de pelo 
menos 90 desde 1981, alcançando um máximo de 109 glaciares em 1998, mas apenas 40 glaciares 
têm pelo menos 30 anos de dados disponíveis de balanço de massa.  
Dyurgerov e Meier (2005) fizeram compilações destes dados, fazendo estimativas regionais, 
continentais e globais das alterações nos glaciares no período entre 1961 e 2003. Usando os 
resultados de observações directas de balanço de massa de 300 glaciares por todo o mundo (pelo 
método glaciológico) e dados relativos à distribuição por área dos glaciares obtidos por detecção 
remota, é feita uma média por tamanho dos glaciares individuais, 49 sistemas primários, 12 grandes 
regiões, 6 regiões continentais e globalmente, para se obter as “curvas globais”. Chegaram assim à 
conclusão que os glaciares de montanha estão a perder massa globalmente, algo consistente com as 
observações de recuo dos glaciares previamente discutidas. De acordo com esta análise, o valor 
médio global do balanço de massa é de – 0,24 m/ano no período de 4 décadas, sendo equivalente a 
um aumento do nível médio das águas do mar de 0,50 mm/ano. Este valor corresponde a 28 % do 
valor médio global verificado no mesmo período, 1,8 mm/ano, referido em IPCC (2007).  
Os seus resultados estão resumidos nas figuras seguintes (fig. 298 e 299).  
                                                             
47 Antes do Ano Internacional da Geofísica (1957-1959), eram monitorizados menos de 10 glaciares.  
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Fig. 298: Balanços de massa cumulativos para grandes regiões. Para estes cálculos, foram usadas séries temporais do 
balanço de massa de todos os glaciares disponíveis (mais de 300 com dados ocasionais e entre 30 e 100 com dados multi-
anuais). Estas curvas mostram uma clara aceleração de perda de massa nos anos 90. 
Fonte: Dyurgerov e Meier (2005) Glaciers and the Changing Earth System: a 2004 Snapshot. INSTAAR Occasional Paper 58, 
Institute of Arctic and Alpine Research, University of Colorado, Boulder, Colorado. 
 
 
 
Fig. 299: Variabilidade anual do balanço de massa e valores cumulativos (a) em metros de água equivalentes, e (b) em km3, 
calculados para o sistema de glaciares e campos de gelo, com uma área total de 785 × 103 km2. As barras verticais são uma 
estimativa de desvios padrão e representam a incerteza nos padrões de distribuição espacial dos balanços de massa.  
Fonte: Dyurgerov e Meier (2005) Glaciers and the Changing Earth System: a 2004 Snapshot. INSTAAR Occasional Paper 58, 
Institute of Arctic and Alpine Research, University of Colorado, Boulder, Colorado. 
 
Como a fig. 300 o demonstra, esta tendência acentua-se nos anos mais recentes. Meier et al. 
(2007) resumem os resultados das contribuições da perda de massa de glaciares e campos de gelo, 
assim como dos mantos de gelo da Gronelândia e Antárctida, chegando à conclusão que no período 
1993-2003 a contribuição da perda de massa de glaciares e campos de gelo, 1,1 mm/ano, atinge já o 
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valor de 35% relativamente ao valor referido em IPCC (2007) para esse período, ou seja, 3,1 mm/ano 
(fig. 301). 48 
 
Fig. 300: Contribuição dos glaciares e campos de gelo para a subida do nível médio das águas do mar. Os dados da figura 
299 são usados para exprimir a alteração de volume em termos de contribuição para o nível do mar, dividindo-a pela área 
superficial dos oceanos, 362 × 106 km2.  
Fonte: Dyurgerov e Meier (2005) Glaciers and the Changing Earth System: a 2004 Snapshot. INSTAAR Occasional Paper 58, 
Institute of Arctic and Alpine Research, University of Colorado, Boulder, Colorado. 
 
Fig. 301: Contribuições de glaciares e campos de gelo e mantos de gelo da Gronelândia e Antárctida para o aumento actual 
no nível médio das águas do mar (sea-level rise; s.l.r).  
Fonte: Meier et al. (2007) Glaciers dominate eustatic sea-level rise in the 21st century. Science 317, 1064-1066. 
 
Outra medida importante da interacção entre glaciares e clima é, como já vimos, o gradiente 
vertical do balanço de massa. Os resultados de Dyurgerov e Meier (2005) indicam que o gradiente 
vertical do balanço de massa é mais acentuado em anos recentes e em condições climáticas mais 
quentes (fig. 302), uma vez que os glaciares estão a perder massa a baixas altitudes devido a 
                                                             
48 De acordo com o relatório do IPCC (2013) esta contribuição totaliza 1,36 mm/ano, correspondendo a cerca de 49% do 
aumento total do nível médio das águas do mar, no período de 1993 a 2010, que se estima em 2,8 mm/ano.  
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temperaturas mais altas, e a ganhar massa a altas altitudes devido a uma acumulação crescente. Isto 
indica um aumento na intensidade do ciclo hidrológico com o aquecimento global.  
 
Fig. 302: Alteração do gradiente vertical do balanço de massa em anos frios e quentes. Os dados de 21 glaciares do 
hemisfério norte foram ajustados para a mesma elevação.  
Fonte: Dyurgerov e Meier (2005) Glaciers and the Changing Earth System: a 2004 Snapshot. INSTAAR Occasional Paper 58, 
Institute of Arctic and Alpine Research, University of Colorado, Boulder, Colorado. 
 
 
Área  
Um das vantagens em estudar o QAA e a sua relação com o balanço de massa e as alterações 
climáticas, é o facto deste indicador poder ser medido a partir de detecção remota, facilitando o 
estudo de glaciares inacessíveis. Dyurgerov et al. (2009) compilaram dados de 99 glaciares do 
hemisfério norte, analisando-os em termos da média temporal do QAA, QAA, sendo que os 
períodos temporais vão desde 1 ano até 48 anos, conforme o glaciar em questão. Calcularam 
também um índice, d, que corresponde ao desvio percentual de QAA relativamente ao valor de 
equilíbrio deste, QAA0. Este último valor foi determinado estabelecendo a relação para cada um dos 
glaciares, entre o QAA e o balanço de massa específico e fazendo um ajuste linear ou polinomial. 
Quando o balanço é zero, obtemos o valor de QAA0. O valor médio da amostra ronda os 58%, 
concordante com outros estudos.  
Os resultados indicam que (fig. 303 e 304):  
1. d está a diminuir com o tempo, devido a um balanço de massa global negativo e a 
uma ALE crescente; o valor médio global da amostra é – 15,1  2,2%.  
2. o decréscimo do QAA parece ser devido a rápidos decréscimos da área de 
acumulação, em comparação com uma diminuição mais pausada da área total dos glaciares 
(alterações nesta última são mais lentas devido ao ajuste dinâmico do glaciar às alterações 
climáticas e do balanço de massa);  
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3. A maioria dos glaciares estudados está longe do equilíbrio, sendo d atinge valores 
mais negativos (até – 66%) para glaciares tropicais, sugerindo que estes glaciares vão continuar 
a desaparecer nos próximos anos;  
 
Fig. 303: Alteração na área total S e na área de acumulação SC para 22 glaciares do hemisfério norte durante 1966-2001. As 
linhas de tendência mostram que S está a diminuir à velocidade de – 0,21 km2/ano e SC está a diminuir à velocidade de – 
0,87 km2/ano.  
Fonte: Dyurgerov et al. (2009) A new index of glacier area change: a tool for glacier monitoring. Journal of Glaciology 55 
(192), 710-716. 
 
Fig. 304: Alteração de d com o tempo. Cada ponto no gráfico resulta da média de d para todos os glaciares nesse ano. A 
tendência é – 0,39 %/ano. 
Fonte: Dyurgerov et al. (2009) A new index of glacier area change: a tool for glacier monitoring. Journal of Glaciology 55 
(192), 710-716. 
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4.2. As mudanças climáticas recentes na área em estudo 
 
Comprimento do glaciar Horcones Inferior 
Para analisar o comportamento do glaciar Horcones Inferior desde 1975 até à actualidade 
procedeu-se a uma representação gráfica do comprimento e do posicionamento da sua frente (fig. 
305). De modo a tornar mais evidentes as variações, quer positivas quer negativas, destas variáveis 
relativas a uma situação de quasi-equilibrio, optou-se por medir o comprimento e posicionamento da 
frente em relação ao ano de 1995. Utilizou-se este ano como referência para o comprimento do 
glaciar na medida em que corresponde a uma posição intermédia do glaciar entre dois eventos de 
fase activa do surge. Esta situação permite diminuir a influência das flutuações do avanço do glaciar 
na fase activa e do retrocesso do glaciar na fase adormecida. As mudanças climáticas recentes no 
glaciar Horcones Inferior estão intimamente ligadas à sua dinâmica.   
De acordo com a análise da figura 311, o glaciar Horcones Inferior manteve um comprimento 
relativamente estável entre 1975 e 1985, ano em que se iniciou a fase activa do primeiro surge 
documentado no capítulo II. Entre 1985 e 1987 regista-se um aumento do comprimento do glaciar 
que cessou por volta do ano 1989. Daí até 2003 o glaciar voltou a estabilizar em termos de 
comprimento, naquilo que foi a fase adormecida do surge. Neste período, o glaciar terá passado pela 
sua situação de equilíbrio, considerada em 1995. É a partir de 2004 que se regista um novo aumento 
do comprimento do glaciar, desta vez maior, associada ao segundo evento surge. 
 
Fig. 305: Comprimento e altitude da frente do glaciar Horcones Inferior relativo ao ano de 1995. 
 
Se considerarmos o posicionamento da frente do glaciar no ano de 1995 como 
correspondendo a uma situação de equilíbrio, podemos ver que quando se iniciou o evento surge de 
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1985 a frente do glaciar Horcones Inferior estava a uma cota de 140 metros acima. Isto significa que 
o glaciar terá recuado para esse nível durante a fase adormecida anterior. Depois do primeiro evento 
surge, o glaciar terá estabilizado a sua frente glaciar muito próximo da sua cota de equilíbrio. É de 
notar que mesmo durante a fase adormecida do surge (entre 1989 e 2003) a frente do glaciar 
registou um avanço no terreno já que em 2003 se encontrava a 3700 m de altitude. Desde 2004, o 
avanço da frente foi mais notório, tendo este segundo evento surge sido responsável por um avanço 
muito significativo do glaciar no vale, quer ao nível do seu comprimento, como do posicionamento 
da sua frente a uma cota inferior. Tendo em atenção a cota da frente do glaciar em 1995, podemos 
observar um abaixamento da cota do glaciar em cerca de 300 metros até 2006. Esta diminuição é 
acompanhada por um aumento do comprimento do glaciar em 2420 metros.  
Quando o glaciar Horcones Inferior iniciou o primeiro evento surge em 1985 a frente do 
glaciar estava a uma cota de 3900 m, 200 metros acima da cota que se encontrava quando se iniciou 
o segundo evento (3700 m, em 2003). O glaciar, ao fluir sobre uma camada impermeável, 
apresentará uma maior facilidade de movimento podendo atingir cotas mais baixas. Apesar da 
diminuição da cota da frente do glaciar não parecer ser um factor determinante do surge, ele poderá 
ser um factor também a ter em conta nesta dinâmica. A ser assim, quanto mais baixa for a cota da 
frente do glaciar mais altas serão as temperaturas e isso poderá contribuir para a dinâmica do surge. 
Parece ser possível que esta diminuição da cota possa facilitar a ocorrência destes eventos. Este pode 
ser um dos factores que pode contribuir para explicar o maior aumento registado no comprimento 
do glaciar Horcones Inferior no segundo evento surge.   
Uma diferença altimétrica de 200 metros, de acordo com o gradiente térmico vertical da 
troposfera, pode corresponder a um aumento da temperatura média superior a 10 C. Tendo em 
atenção que esta região é bastante árida, o gradiente adiabático será predominantemente seco, 
podendo corresponder a diferenças da temperatura de 20 C (já que, em teoria, no gradiente 
adiabático seco a temperatura aumenta 10 C por cada 100 metros que a altitude diminui). Esta 
diferença de temperatura poderá levar a uma taxa de ablação superior na parte frontal do glaciar e 
ser responsável por um aumento da escorrência subglaciar, facilitando a dinâmica surge e 
contribuindo para um maior avanço do glaciar no terreno.  
Estas observações parecem poder permitir associar a dinâmica surge, ainda que de forma 
muito hipotética, a eventuais mudanças climáticas. Se o glaciar Horcones Inferior, quando sujeito a 
uma aumento da temperatura de 10 C a 20 C, responde com uma fase activa do surge mais intensa, 
isso poderá significar que, com um aumento dessa ordem de grandeza da temperatura, glaciares que 
não apresentem dinâmicas surge documentadas possam reunir condições para que estas se iniciem. 
Esta parece ser assim uma hipótese que fica aberta a discussão. 
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Balanço de massa do glaciar Horcones Inferior 
 Um dos indicadores que pode ser usado para avaliar as mudanças climáticas é a altitude da 
linha de equilíbrio (ALE). A metodologia mais adequada para estabelecer o valor da ALE seria através 
de uma monitorização exaustiva do glaciar, realizada no terreno com recurso a métodos glaciológicos 
de ablação e acumulação. No entanto, o recurso a este tipo de métodos exigia um estudo de 
glaciologia mais desenvolvido, com instrumentos dispendiosos e auxílio humano no terreno. Em 
função da disponibilidade económica, condições logísticas e da natureza desta investigação não se 
procedeu à utilização de métodos desta natureza. Para compensar a ausência dessa monitorização, 
recorreu-se à utilização de métodos geodésicos que, tal como foi explicado anteriormente, baseiam-
se no cálculo das mudanças volumétricas da massa de gelo ao longo do tempo a partir de sucessivas 
análises topográficas da elevação e extensão das superfícies, recorrendo a sucessivas imagens de 
satélite. Estas já foram utilizadas para analisar os eventos surge do glaciar. De notar que a utilização 
deste tipo de metodologia é pouco recomendada para glaciares com cobertura detrítica já que é 
bastante difícil identificar a linha de equilíbrio e torna-se extremamente difícil determinar a área do 
glaciar, uma vez que esta se confunde com as moreias circundantes. No entanto, e apesar do 
exposto, optou-se por usar esta metodologia, que nos parece importante para dar início a um estudo 
deste tipo. Realça-se mais uma vez que haverão erros resultantes da dificuldade de identificar 
claramente a ALE e da dificuldade de delimitar claramente as áreas do glaciar, na medida em que se 
trata de um glaciar coberto de detritos. Além disso, as hipóteses adiantadas poderão ser 
influenciadas pelas dinâmicas de um glaciar de tipo surge. Assim, as conclusões apresentadas terão 
uma margem de erro elevada, mas constituirão mais um instrumento de análise. O objectivo de 
incluir esta análise no presente trabalho prende-se, não tanto com a pertinência e fiabilidade 
científica das suas conclusões, mas ambicionando contribuir como estímulo inicial para uma futura 
utilização do glaciar Horcones Inferior como indicador das alterações climáticas actuais.  
 Para a aplicação deste método procedeu-se à recolha de imagens de satélite desde 1977 até 
2010 com um intervalo de 3, 4 ou 5 anos, de acordo com a qualidade das imagens disponíveis e da 
possibilidade de identificar com fiabilidade a ALE. Para tal, utilizaram-se imagens dos satélites 
Landsat 2, 3, 5 e 7, correspondentes aos anos de 1977, 1982, 1986, 1990, 1993, 1996, 2000 e 2010 
(fig. 306). Nas imagens de satélite seleccionadas procedeu-se à identificação da linha de equilíbrio 
permitindo numa primeira fase identificar um avanço ou recuo desta linha no vale.  
   
 
  
403 
 
         
       
 Fig. 306: Posicionamento da linha de equilíbrio do glaciar desde 1977 até 2010. 
1977 1982 1986 
1993 
1990 
1996 2000 2010 
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De acordo com os valores obtidos, apresentados no gráfico da fig. 307, é possível observar 
que de 1977 a 1982, a ALE parece ter diminuido, passando dos 4147 m para os 4130 m. Esta 
diminuição da ALE parece significar um aumento da área de acumulação do glaciar o que à partida se 
traduz um balanço de massa global positivo.  
 
Fig. 307: Altitude da linha de equilíbrio (ALE) do glaciar desde 1977 até 2010. 
 
De 1982 para 1986, a ALE parece ter aumentado ligeiramente. Realça-se que em 1985 se 
iniciou uma fase activa do surge. Em 1986, a ALE parece estar a 4156 m. De 1986 para 1990, altura 
em que a fase activa do surge já tinha cessado, a ALE parece voltar a diminuir, atingindo 4125 m. 
Mais uma vez, esta diminuição pode significar um aumento da área de acumulação. Entre 1990 e 
1993, a ALE parece manter-se mais ou menos constante, no entanto registam-se pequenas 
alterações. A linha de equilíbrio parece tornar-se mais irregular e vai recuando no vale especialmente 
junto às margens do glaciar. Este aparenta ser um primeiro sinal da diminuição da área de 
acumulação. De 1993 para 1996, a ALE parece passar dos 4120 m para os 4078 m, registando-se uma 
diminuição, mais uma vez aparentemente acompanhada por uma diferença mais acentuada junto às 
margens do glaciar. Esta situação significará um balanço de massa positivo. Entre 1996 e 2000, a ALE 
parece voltar a aumentar, evidenciando o glaciar uma diminuição da sua área de acumulação e um 
balanço de massa global negativo. Em 2000, a ALE parece estar a 4095 m. De 2000 para 2010, a ALE 
parece continuar a subir alcançando o valor de 4132 m. Nesta altura, a ALE parece apontar para uma 
área de acumulação muito reduzida e um glaciar com um balanço de massa negativo. De notar que 
entre 2000 e 2010, o glaciar apresentou mais uma fase activa de surge. De realçar que sempre que 
ocorre uma fase activa de surge, a ALE parece aumentar, o que significará que a área de acumulação 
do glaciar diminui e isso se traduzirá num balanço de massa global negativo. Esta situação poderá 
significar que as fases activas dos eventos surge podem corresponder a episódios associados a uma 
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maior taxa de ablação do glaciar e que poderão ser uma resposta à perda de massa por parte do 
glaciar. Só depois das fases activas do surge terminarem é que o glaciar parece recuperar a ALE, para 
valores inferiores em termos de cota e por conseguinte de balanço de massa global positivo, 
aumentando a sua área de acumulação. Isto poderá significar que, a juntar às hipóteses avançadas 
no capítulo II, as fases activas do surge parecem poder também ter uma ligação com uma resposta 
do glaciar a pequenas flutuações climáticas, podendo corresponder assim a um comportamento de 
um glaciar “doente”. No entanto, sem estudos mais prolongados no tempo e adoptando 
metodologias glaciológicas, estas conclusões serão meramente hipotéticas e poderão ser bastante 
precipitadas. 
 Este método, apesar das suas limitações, parece indicar que será plausível levantar a 
hipótese de existir uma possível correlação entre os eventos surge e a perda de massa do glaciar. 
Assim, parece-nos plausível acrescentar as alterações climáticas a um complexo conjunto de factores 
que poderão contribuir para a dinâmica surge do glaciar.  
 
Área de acumulação do glaciar Horcones Inferior 
 Em glaciares brancos a utilização de métodos geodésicos para determinar a área de 
acumulação e ablação do glaciar parece permitir resultados muito satisfatórios, no entanto, num 
glaciar coberto como o Horcones Inferior, os resultados obtidos são muito controversos. Apesar da 
dificuldade em delimitar claramente as áreas de acumulação e ablação do glaciar, especialmente no 
seu contacto com as moreias e nas cabeceiras do glaciar, optou-se por efectuar esse cálculo 
recorrendo aos SIGs. Para tal, foram usadas as mesmas imagens de satélite utilizadas para a 
determinação da ALE correspondente ao ponto anterior. Salienta-se que os valores obtidos 
revestem-se de alguma falta de rigor face à margem de erro associada. No entanto, tal como no 
ponto anterior, o objectivo de incluir esta análise prende-se, não tanto com a pertinência e 
fiabilidade científica das suas conclusões, mas ambicionando estímular uma futura utilização do 
glaciar Horcones Inferior como indicador das alterações climáticas actuais.  
 
Quadro XXXVII : A variação da área de acumulação, área total e QAA ao longo do tempo (1977 a 2010) 
 
Área de acumulação, AA 
(km
2
) 
Área total do glaciar, AT 
(km
2
) 
QAA (%) 
1977 2.46 4,70 52.3 
1982 2.35 4,84 48.6 
1986 2.16 5,19 41.6 
1990 2.07 5,80 35.7 
1993 1.93 5,68 33.9 
1996 1.98 5,02 39.4 
2000 1.95 5,73 34.1 
2010 1.78 6,10 29.2 
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Para cada uma das datas em análise foi determinada a área total do glaciar e a área de 
acumulação. De seguida, procedeu-se à determinação do Quociente da Área de Acumulação (QAA), 
correspondente ao rácio entre a área de acumulação e a área total do glaciar (quadro XXXVII). 
Ainda que com as reservas referidas, os resultados obtidos (fig. 308) são os seguintes:  
1. a área total do glaciar Horcones Inferior parece estar a aumentar nestes últimos 30 
anos, sendo o valor médio cerca de 0,040 km2/ano; no entanto, no mesmo período, a 
área de acumulação parece estar a diminuir a uma taxa média de cerca de metade do 
valor da área total (0,021 km2/ano).  
2. os dois efeitos referidos em 1. levam a que o QAA tenha sofrido um decréscimo 
acentuado, correspondendo a uma diminuição média de cerca de 7% em cada 10 anos.  
 
 
Fig. 308: Alteração na área total (AT) e na área de acumulação (AA) para o glaciar Horcones Inferior durante o período 1977-
2010. As linhas de tendência mostram que AT está a aumentar à velocidade de 0,040 km
2/ano e AA está a diminuir à 
velocidade de – 0,021 km2/ano.  
 
Assim, apesar do glaciar aparentemente aumentar em área total e, como vimos 
anteriormente, a ALE ter tendência para recuperar cotas mais baixas após os episódios surge, a 
verdade é que a diminuição acentuada nos valores da área de acumulação parece indicar que o 
glaciar tem tido um balanço de massa médio negativo neste período. Esta hipótese é apoiada 
também por observações directas no terreno (no entanto, sem medições) que parecem indicar que a 
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espessura do glaciar está a diminuir, com maior predominância no sector central, além do aparente 
aumento do número e dimensão de figuras de termocarso.  
Obviamente, seria necessária uma análise com medições no terreno, usando métodos 
glaciológicos, de forma a substanciar conclusões idênticas e mais sustentadas para períodos futuros. 
Mais concretamente, a determinação do balanço de massa específico do glaciar e a dependência do 
QAA em relação a este, permitiria obter o valor de equilíbrio do QAA (isto é, o valor para o qual o 
balanço de massa é zero), que por sua vez possibilitaria concluir acerca do grau de afastamento do 
glaciar do equilíbrio e a tendência futura. A este respeito, e apesar do valor QAA0 depender do glaciar 
considerado, os valores baixos obtidos para o QAA, e a sua diminuição ao longo do tempo, parecem 
indicar que o glaciar Horcones Inferior está longe do equilíbrio, e que continuará a perder massa nos 
próximos anos, ainda que estas variações dependam do ajuste dinâmico do glaciar às alterações 
climáticas.  
Uma vez que a principal fonte de alimentação do glaciar são as avalanches dos glaciares 
suspensos, a diminuição da área de acumulação parece sugerir uma diminuição da precipitação na 
área, assim como a aparente diminuição na espessura do glaciar e o aumento de figuras de 
termocarso parecem sugerir um aumento da temperatura. A confirmação destas hipóteses só será 
possível pelo acesso a medições continuadas e prolongadas no tempo da precipitação e temperatura 
média na área.   
 
Tentativa de síntese 
A determinação do comprimento, balanço de massa e área de acumulação do glaciar 
Horcones Inferior parecem possibilitar associar a dinâmica surge a eventuais mudanças climáticas. 
Aparentemente, o glaciar Horcones Inferior sujeito a um ligeiro aumento da temperatura pode 
parecer responder com uma fase activa do surge, pois uma diminuição da cota da frente do glaciar 
poderá ser um factor determinante para criar um movimento mais rápido e mais intenso, bem como 
possivelmente aumentar a frequência de fases activas de surge. Esta situação parece ser apoiada 
com a análise do comprimento do glaciar nos últimos anos, já que a frente do glaciar parece ter 
registado um avanço no terreno acompanhado por um aumento do comprimento do glaciar em 2420 
metros e um abaixamento da cota do glaciar em cerca de 300 metros, em relação ao ano de 1995 
(considerado o ano de equilíbrio). A determinação da ALE, como indicador do balanço de massa, 
parece permitir levantar a hipótese do aumento da ALE corresponder a uma diminuição da área de 
acumulação do glaciar, o que à partida se traduz num balanço de massa global negativo, 
possivelmente associado a uma maior taxa de ablação. A análise dos registos dos dois eventos surge 
parece sugerir que é este tipo de situação que ocorre durante as fases activas do surge. Sendo assim,  
estas fases parecem poder corresponder a um glaciar “doente”, podendo ser uma resposta à perda 
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de massa glaciar, associada a pequenas flutuações climáticas. Outro indicativo de que o glaciar 
poderá estar globalmente a perder massa encontra-se na determinação do QAA, sendo que parece 
verificar-se que, apesar da área total do glaciar ter aparentemente aumentado nos últimos 30 anos, a 
área de acumulação parece estar a diminuir, o que provocará um decréscimo acentuado do QAA, 
correspondendo a uma diminuição média estimada de cerca de 7% em cada 10 anos.  
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Conclusõe s 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Vista aérea do Cerro Aconcágua e do vale do Horcones Inferior (lado direito) ocupado pelo glaciar coberto e do vale do Horcones 
Superior (lado esquerdo). Autor: Mono Andes (http://www.flickr.com/photos/monolive/8172044669) 
"Depois de termos conseguido subir a uma 
grande montanha, descobrimos que existem 
ainda montanhas maiores para subir." 
Nelson Mandela 
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O vale do Horcones Inferior, localizado no Parque Provincial do Aconcágua, na Argentina, 
integra uma das áreas mais nobres da cordilheira dos Andes. Esta cordilheira, com uma extensão 
superior a oito mil quilómetros e uma altitude média superior a 4000 metros, apresenta o seu pico 
mais alto no Aconcágua com 6962 m de altitude. A área do Aconcágua insere-se nos Andes Centrais, 
que constituem uma barreira paralela à costa pacífica, com altitudes elevadas e vales largos e 
profundos de orientação geral O-E, destacando-se os vales do rio Mendoza e do rio Horcones, cujas 
águas são provenientes do degelo glaciar das montanhas circundantes. As características actuais da 
área resultam de uma intrincada sobreposição de processos tectónicos, correspondentes à orogenia 
gondwanica, a uma extensão mesozóica inicial, à subducção extensional mesozóica, à subducção 
transicional ao tipo chileno e a segmentação orogénica andina.  
A orogenia andina foi responsável pelo derradeiro levantamento da cordilheira dos Andes, 
resultado da subdução da placa de Nazca sob a placa sul-americana. De acordo com Ramos (1996), 
os movimentos e compressão das placas tectónicas, durante o Paleogénico e o Neogénico, deram 
origem ao levantamento dos diversos relevos nos Andes. Durante o Eocénico, Oligocénico, Miocénico 
e, principalmente, no Pliocénico, as dobras e falhas do sistema andino fizeram parte de um 
fenómeno global, durante o qual surgiu a cordilheira dos Andes e, nomeadamente, o Aconcágua. A 
evolução geológica do vulcanismo Miocénico da região do Aconcágua inclui três momentos. No 
Miocénico inicial (20-21 Ma), correspondente à formação de Farellones que aparece no sector 
ocidental da região, foi materializado em vulcanitos, riólitos e andesitos basálticos do Complexo 
Vulcânico do Aconcágua. Um segundo momento (16 e 15 Ma) corresponde ao sector central 
marcado nos filões de dacitas que se intruem nos planos de falha do sector oriental do vale de 
Horcones, que antecedeu à intrusão das rochas do Complexo Vulcânico do Aconcágua. Um terceiro 
momento ocorreu há 8 Ma, quando o Cerro Aconcágua se terá soerguido e passado dos 3000 m de 
altitude para a altitude actual, como é testemunhado pelos depósitos sinorogénicos. No Miocénico-
pliocénico tardio os processos exógenos de erosão fluvial, glaciares, paraglaciares, periglaciares e de 
remoção em massa foram responsáveis pela alteração da paisagem e por uma morfologia 
semelhante à actual. Durante o Pleistocénico ocorreram flutuações climáticas em fases glaciares que 
atingiram os cumes das montanhas mais elevadas, nomeadamente nos Andes, criando formas de 
erosão e acumulação glaciar cujas evidências vão sendo apagadas pelos eventos mais recentes. A 
acção da tectónica foi decisiva na construção do relevo mas na actualidade cumpre um papel menor.  
As características climáticas da área são influenciadas pela altitude, no entanto, com 
quantitativos de precipitação bastante reduzidos devido à influência do Anticiclone do Pacífico Sul, 
que nos meses de Inverno austral desce em latitude, sendo responsável por ausência de precipitação 
e céu limpo. Os valores de precipitação média anual nos sectores mais elevados alcançam valores de 
apenas 500 mm, e ocorrem preferencialmente no Inverno sob a forma de neve ou granizo. O efeito 
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de Foehn, que na Argentina é designado por Zonda, um vento quente e seco proveniente dos Andes, 
afecta as vertentes orientais destas montanhas diminuindo ainda mais os valores de precipitação. No 
que concerne às temperaturas, os valores variam muito com a altitude, topografia e exposição das 
vertentes, no entanto, apresentam uma média mensal quase sempre negativa, sendo o mês mais 
quente Janeiro e o mês mais frio Julho. Estas características tornam a área em estudo árida e com 
muito pouca cobertura vegetal, predominando um bioma de tipo tundra, com alguns arbustos e 
gramíneas ocasionais junto às linhas de água e aos depósitos. As espécies vegetais estão adaptadas 
aos rigores do clima e a solos pobres e instáveis apresentando raramente formação de horizonte B. 
Devido à altitude, a vegetação vai-se tornando cada vez mais escassa e acima dos 3600-3700 m a 
vegetação praticamente desaparece, predominando solos de tipo entissolos, inceptissolos e 
gelissolos. O limite da vegetação na área ocorre cerca dos 4000 m de altitude.  
A área em estudo apresenta uma concentração considerável de glaciares e crioformas, 
nomeadamente glaciares brancos, cobertos, rochosos e formas cataglaciares. Foram inventariados 
25 glaciares e crioformas no vale do Horcones Inferior e da Tolosa, apresentando uma orientação sul 
predominante. As características de alta montanha nos Andes criam condições para um zonamento 
de altitude na distribuição dos glaciares. À medida que a altitude aumenta regista-se uma diminuição 
dos glaciares cobertos e rochosos, dando lugar a glaciares brancos. Os glaciares aparecem a partir 
dos 3460 m, nomeadamente o glaciar Horcones Inferior, um glaciar coberto.  As formas cataglaciares 
e os glaciares rochosos fósseis só aparecem até aos 4000 m. A partir dos 4000 m de altitude 
aparecem os glaciares brancos, sendo que a sua frequência aumenta numa relação directa com o 
aumento da altitude, e glaciares rochosos. Acima dos 5500 m de altitude já só existem glaciares 
brancos, circunscritos à parede sul do Cerro Aconcágua, suspensos na vertente, nomeadamente o 
glaciar Superior, o glaciar Central, o glaciar dos Relinchos e o glaciar dos Polacos. 
O glaciar mais imponente da área em estudo é o glaciar Horcones Inferior que ocupa o vale 
homónimo e se estende desde os 4570 m, na base da face sul do Cerro Aconcágua, até aos 3460 m, a 
montante de Confluência, numa extensão de aproximadamente 12 km. É alimentado pela 
precipitação nevosa, assim como por gelo e neve que recebe das avalanches dos glaciares suspensos 
na face sul do Cerro Aconcágua. A sua largura é mais ou menos constante, rondando os 400 m, até 
chegar à área em que se divide em duas línguas. Trata-se essencialmente de um glaciar que exibe 
núcleo de gelo em toda a sua extensão, com muitos detritos intersticiais, mas a carga detrítica 
concentra-se essencialmente à superfície, numa espessura que ronda um metro. Trata-se 
possivelmente de um glaciar herdado do último período frio do Quaternário, que sobrevive num 
ambiente periglaciar que fornece ao glaciar detritos provenientes do destacamento por gelifracção e 
dos desabamentos e fluxos de detritos circundantes. Estas características parecem ter permitido a 
sua conservação, inclusive a cotas tão baixas. A linha de equilíbrio do glaciar parece posicionar-se por 
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volta dos 4150 m de altitude, correspondendo a cerca de 2,5 km de comprimento de glaciar. À área 
de acumulação mais compacta, seguem-se 9,5 km da área de ablação, mais crevassada e com mais 
sinais de ablação. A ablação ocorre por drenagem superficial através de canais superficiais, 
colmatados por detritos por onde a água escorre, mas também por evaporação, sublimação e por 
escoamento endoglaciar, especialmente nas áreas onde se desenvolvem moulins e depressões 
termocársicas, que favorecem o fluxo subglaciar. O glaciar Horcones Inferior apresenta um corpo 
principal até aos 3900 m, altitude em que bifurca em duas línguas, uma principal que se prolonga 
mais no vale, e uma secundária que termina aproximadamente a 3710 m e corresponde a uma forma 
cataglaciar, forma típica dos glaciares cobertos da região.   
Existem vários glaciares rochosos que confluem com o glaciar Horcones Inferior, quer na 
margem esquerda, quer na margem direita, a maioria glaciares rochosos de dimensões reduzidas, 
com excepção do glaciar rochoso do Cerro Mirador, um glaciar rochoso mais extenso e que 
apresenta duas línguas que se sobrepõem à moreia lateral do Horcones Inferior. Os glaciares 
rochosos são glaciares de vertente e de avalanche e apresentam uma dinâmica associada à sua 
tipologia.  
No vale da Tolosa, o glaciar de Oro estende-se numa área muito restrita e funciona como um 
conjunto de glacierets. No fundo do vale, desenvolve-se um glaciar rochoso típico de vale com 
detritos muito angulosos, alimentado pelas avalanches de gelo das paredes circundantes. O glaciar 
ocupa o vale até um dique morénico, a partir da qual se prolonga como um glaciar rochoso fóssil, 
sem núcleo de gelo. Existem quatro pequenos glaciares rochosos de vertente activos que confluem 
com o glaciar da Tolosa, dois com o glaciar rochoso activo e dois com o glaciar rochoso fóssil. 
Apesar dos glaciares cobertos e rochosos serem mais ou menos frequentes nas regiões de 
alta montanha, os Andes Centrais apresentam uma concentração notável destas formas, fruto da 
combinação de vários factores. É determinante o clima frio e seco e os ambientes paraglaciar e 
periglaciar, proporcionados pela influência da continentalidade e da altitude, associado a uma 
variação anual das temperaturas, às características litológicas dos materiais e à topografia. No 
entanto, a conservação destas crioformas no vale de Horcones está intimamente ligada à exposição 
solar e à sua posição na vertente.  
Os glaciares brancos restringem-se à vertente sul do Cerro Aconcágua, a maioria como 
glaciares suspensos e são responsáveis pela alimentação em neve e gelo do glaciar coberto do 
Horcones Inferior. Este apresenta uma dinâmica que alterna movimentos de recuo e avanço em fases 
de tempo distintas que podem ser mais curtas ou mais longas – dinâmica de tipo surge. O glaciar 
move-se a um ritmo muito lento durante vários anos - fase adormecida ou passiva - e 
repentinamente acelera, avançando no vale. Este movimento rápido - fase activa - dura apenas 
alguns anos e, da mesma forma repentina como começou, acaba por cessar. Embora devam ter 
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ocorrido várias vezes, não se conhecem evidências de episódios surge anteriores aos dois eventos de 
fase activa documentados por diferentes investigadores, um de 1985 a 1989 e outro de 2004 a 2007. 
Na presente investigação foi realizado um exercício de aplicação dos SIGs e da detecção remota ao 
estudo desta dinâmica. Depois de comparados os resultados obtidos com os estudos anteriormente 
realizados, e apesar de haver algumas divergências na data de início da fase activa do surge de 1985-
1989, tudo aponta para que o movimento inicial sobre o glaciar Horcones Inferior, com uma onda 
surge a movimentar o gelo glaciar, se tenha iniciado em 1986. Todos os estudos apontam também 
para um avanço da frente glaciar neste episódio, mas há divergências entre os investigadores no 
valor desse avanço, já que o recurso a imagens de satélite num glaciar coberto levanta muitas 
dúvidas, especialmente com imagens de menor qualidade. No que respeita à fase activa do surge de 
2004-2007, em que as imagens de satélite já apresentam melhor qualidade, parece haver mais 
pontos de convergência entre os investigadores, quer na data de início da fase activa, quer no 
movimento inicial do glaciar Horcones Inferior, com uma onda surge a movimentar o gelo glaciar e a 
provocar o avanço da sua frente. A frente glaciar estabilizou-se a cerca de 3450 m de altitude e o 
glaciar terá tido um avanço na ordem dos 2240 m. Apesar das limitações encontradas, o exercício de 
aplicação dos SIGs e da detecção remota parecem poder constituir um importante instrumento de 
trabalho no estudo das dinâmicas glaciares de tipo surge, embora com resultados claramente menos 
satisfatórios do que os obtidos nos glaciares brancos.  
O glaciar Horcones Inferior parece ter características que explicam a sua dinâmica surge, 
nomeadamente, o facto de se tratar de um glaciar coberto com elevada carga detrítica, o receber 
mais carga detrítica das vertentes do que neve e gelo na sua área de acumulação, o localizar-se numa 
área muito fracturada pela acção da tectónica e numa região que apresenta características climáticas 
áridas e, finalmente, o facto de se deslocar sobre detritos, muito provavelmente permanentemente 
gelados, uma espécie de permafrost.  
A sismicidade do local parece ser também um factor importante a ter em conta na explicação 
da dinâmica surge do Horcones Inferior. A correlação entre o início da fase activa dos dois eventos 
surge com a intensidade e magnitude dos sismos que se fizeram sentir na região parece mostrar que 
a fase activa corresponde a fases sísmicas mais intensas e a curta duração da fase passiva poderá 
estar ligada à elevada frequência de abalos sísmicos. Os abalos sísmicos poderão provocar o 
incremento da carga detrítica sobre o glaciar, aumentando a pressão sobre o gelo. Para além disso, 
são também responsáveis pelo desequilíbrio dos glaciares suspensos que alimentam o Horcones 
Inferior com neve e gelo proveniente das avalanches. A sismicidade, associada a todos os outros 
factores, nomeadamente litologia e clima, parece contribuir para o desencadear do avanço do glaciar 
no terreno. Este avanço acarreta consequências indiscutíveis na paisagem. Um avanço da frente do 
glaciar na ordem dos 3000 m em apenas 25 anos, traz alterações na morfologia e, sobretudo, 
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desencadeia novas dinâmicas geomorfológicas. Durante a fase activa do surge aparecem novos 
cones de detritos associados aos movimentos de vertente, dá-se a deslocação de materiais 
transportados pelo glaciar para jusante, surgem deformações nos materiais morénicos, acontece o 
aumento da quantidade de detritos no glaciar, parece dar-se um aumento do número de crevasses 
no glaciar e o aumento da exposição da área de contacto entre o glaciar e a vertente rochosa com 
uma quebra de declive. O aumento da pressão do glaciar Horcones Inferior sobre a moreia frontal 
que se encontrava a montante de Confluência provocou também o seu desmantelamento parcial. 
Antes dos eventos surge identificados, o glaciar Horcones Inferior parecia apresentar quatro secções 
distintas: uma área de acumulação, uma área de ablação com o glaciar genericamente coberto, uma 
frente de glaciar coberto com características mais rochosas e uma forma cataglaciar na margem 
esquerda. Com os eventos surge, as diferentes secções parecem ter formado um glaciar mais 
homogéneo. A forma cataglaciar que subsiste poderá ser o resultante dos materiais morénicos que 
foram incorporados no seio do glaciar durante eventos surge mais antigos. A magnitude dos eventos 
surge terá sido de tal forma que o glaciar coberto mais rochoso acompanhou o movimento do glaciar 
coberto, reforçando a ideia da importância dos abalos sismos na região. As interpretações 
geomorfológicas levam a crer que já tenham existido eventos surge anteriores à fase activa que se 
iniciou em 1985, já que o vale que o glaciar ocupou parece já ser visível nas fotografias aéreas de 
1963. Sendo assim, durante os eventos analisados, o glaciar parece ter-se limitado a adaptar-se à 
topografia por ele moldada em tempos anteriores.  
Os ambientes glaciares caracterizam-se por um conjunto de formas que resultam da erosão, 
transporte e sedimentação produzidas pelos glaciares que, embora possam ser difíceis de traduzir 
num único mapa geomorfológico (em anexo), são evidentes na morfologia. A erosão glaciar 
processa-se através da abrasão, fracturação e remoção da rocha, produzindo diferentes formas 
glaciares em regra apenas expostas depois do glaciar ter recuado. As características litológicas, as 
variáveis topográficas e temporais, assim como as variáveis glaciológicas são responsáveis por 
morfologias distintas no vale da Tolosa e no vale do Horcones Inferior. O vale do Horcones Inferior 
não apresenta uma grande riqueza de macro e meso formas de erosão glaciar, no entanto, existem 
algumas formas e alguma diversidade a salientar, nomeadamente a forma em U do vale do Horcones 
Inferior, ainda conservada na paisagem apesar da regularização das vertentes em ambiente 
periglaciar actual. Os vales suspensos da Tolosa e de Las Leñas também se mantêm preservados na 
morfologia e correspondem a vales dos glaciares tributários do glaciar Horcones Inferior. Não 
existem glaciares de circo na área em estudo, mas o glaciar Mirador e o glaciar da Tolosa têm áreas 
de acumulação glaciar com forma de circo que ainda se encontram preenchidas por glaciares com 
língua, que se estendem ao longo do vale. No vale da Tolosa há circos em escadaria preservados nas 
vertentes das cabeceiras do glaciar. Não foram identificados verdadeiros ombilics e rochas 
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aborregadas na área em estudo já que a rocha-mãe não aflora à superfície e os depósitos morénicos 
e periglaciares colmatam o substrato rochoso mascarando completamente estas formas. Não 
existem tarns a ocupar o fundo dos circos glaciares; existem pequenos áreas deprimidas que se 
assemelham a tarns associados a diques morénicos, como é o caso do vale da Tolosa, ou associados a 
moreias hummocks, como em Confluência ou Horcones que dão origem a lagoas glaciares.  Há 
exemplos excepcionais de horns, nomeadamente o Cerro Aconcágua, o Cerro Mirador ou o Cerro da 
Tolosa e duas arestas, que pela sua imponência morfológica e pela altitude que assumem, são dignas 
de registo. Uma das arestas é formada pelo cerro Almacenes Sul (4475 m), Almacenes (5250 m) e um 
outro sem designação a 5250 m, que divide o vale do Horcones Inferior do vale a Este. A outra aresta 
divide o vale da Tolosa do vale de Cuevas e inclui o Cerro Agua Salada (4455 m), seguido pelo Cerro 
Las Leñas (4074 m), Cerro Tolosa (5432 m) e que parece prolongar-se para fora da área em estudo 
até ao cerro México (5083 m).  
As microformas de desgaste glaciar são escassas por toda a área em estudo. A natureza 
litológica faz com que as estrias e os sulcos desapareçam rapidamente e a intensa actividade 
paraglaciar e periglaciar rapidamente cobre as rochas onde estas formas poderiam estar 
preservadas, nomeadamente a rocha-mãe que, como foi referido, está praticamente sempre 
ausente, pelo que nunca é visível no fundo do vale. Os sedimentos glaciares, fluvioglaciares e 
periglaciares encobrem a morfologia glaciar de pormenor. Apesar da dificuldade de encontrar 
microformas há algumas rochas polidas, estrias e sulcos, assim como possíveis p-formas, 
nomeadamente chattermarks, flautas de eixo, superfícies onduladas e potholes.  
 Os glaciares do vale do Horcones Inferior e da Tolosa deixaram formas de acumulação 
glaciares que marcam a morfologia da área em estudo. O conjunto de moreias existente, bem como 
os depósitos glaciares que se lhes associam e que as constroem, constituem formas de acumulação 
glaciar determinantes para a compreensão da dinâmica glaciar pleistocénica e holocénica da área. O 
seu estudo detalhado parece permitir acrescentar alguns elementos para a compreensão da 
dinâmica quaternária dos Andes Centrais. No vale da Tolosa ainda existe um pequeno glaciar branco 
que se transforma num glaciar rochoso que, por sua vez, dá origem a um glaciar rochoso fóssil, de 
onde o gelo interior já desapareceu. O glaciar rochoso fóssil encontra-se cheio de blocos erráticos. 
Segue-se um tarn e, depois de uma ruptura de declive num vale suspenso, uma moreia que resulta 
da mistura da moreia frontal do glaciar da Tolosa e material morénico lateral do glaciar Horcones 
Superior, transformando-se assim numa moreia latero-frontal.  
Os vale do Horcones e do Horcones Inferior são mais complexos do que o vale da Tolosa e 
apresentam cinco conjuntos morénicos (os dois primeiros fora da área em estudo) aqui ordenados 
em função da distância actual à frente do glaciar Horcones Inferior:  
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1. Moreias de Punta de Vacas – Esta forma morénica apresenta-se bastante degradada. De 
acordo com a bibliografia, corresponde a uma acumulação caótica de material bastante 
heterométrico, apresentando uma grande diversidade litológica nos blocos, nomeadamente 
vulcanitos, calcários, arenitos, plutonitos, frequentemente estriados e com sulcos, assim como 
polidos, e com evidências de erosão fluvioglaciar. A moreia de Punta de Vacas parece corresponder 
ao maior e mais antigo avanço glaciar no vale de Cuevas. A partir daí segue-se um conjunto de 
avanços e recuos, mas sempre com o glaciar a ficar cada vez mais recuado, daí que se formem vários 
conjuntos de moreias que marcam o retrocesso do glaciar a partir desta sua posição mais longínqua. 
As formas fluvioglaciares associadas a ambientes proglaciares encontram-se a jusante de Punta de 
Vacas, ao longo do rio Mendoza, onde os terraços fluvioglaciares atingem grande expressão 
morfológica. Estas áreas encontram-se fora da área em estudo. 
2. Moreias de Penitentes - As moreias de Penitentes apresentam uma forma melhor 
conservada. De acordo com a bibliografia, os depósitos apresentam uma coloração castanho 
avermelhada, horizonte B com blocos subangulosos a angulosos, com material fino e grosseiro, 
brando e duro, apresentando protuberâncias zonais, descontínuas, delgadas e moderadamente 
espessas, de acordo com a bibliografia. Será contemporânea das moreias laterais de Horcones, dos 
restos de moreias laterais entre Confluência e Horcones, bem como do till vermelho da moreia 
hummock de Confluência. As moreias de Penitentes e de Punta de Vacas encontram-se fora da área 
em estudo, mas a sua posição e características são de extrema importância para a reconstrução 
paleogeográfica da região. 
3. Moreias de Horcones – Estas moreias apresentam-se dispostas com posicionamentos 
distintos no vale, umas de forma lateral e outras de fundo, todas com  blocos erráticos. A moreia 
hummock de Horcones parece ser a forma decorrente de um depósito resultante da ablação lenta de 
um glaciar coberto por detritos, o que terá provocado uma sobreposição dos detritos supraglaciares 
aos detritos endo e subglaciares, apresentando um relevo irregular com domos e depressões 
fechadas. A génese da moreia hummock está envolta em controvérsia mas, após problematizada a 
hipótese de se tratar de um depósito de megadeslizamento levantado por Fauqué et al. (2009), face 
ao facto de possuir calhaus mais angulosos e subangulosos no seu seio do que as restantes moreias 
da área, as evidências geomorfológicas parecem apontar para que se trate de um depósito de moreia 
com características de moreia de fusão e de moreia de descarga. Há um conjunto de factores que 
foram analisados e que parecem ajudar a suportar esta hipótese, nomeadamente a ausência de uma 
cicatriz de deslizamento consistente na parede sul do Cerro Aconcágua, as características 
sedimentológicas do depósito (que sugerem que se trate de um till de fluxo, semelhante ao till cinza 
de Confluência), a posição topográfica e o tipo de moreia, que parece tratar-se de uma moreia de 
descarga glaciar. A forma do depósito e a ausência de mais depósitos do megadeslizamento a meia 
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vertente dos vales do Horcones Inferior, do Horcones e da Tolosa parecem apontar no mesmo 
sentido. Convém referir que não se descarta liminarmente a hipótese de ter havido um 
megadeslizamento na parede sul do cerro Aconcágua, no entanto, as evidências sugerem que esse 
material detrítico parece ter fluído sobre o glaciar coberto e terá sido incorporado na carga detrítica 
que cobria o gelo glaciar. Tratando-se da moreia de um glaciar coberto, o material procedente de um 
megadeslizamento teria ficado mesclado com material supraglaciar, tendo o glaciar posteriormente 
procedido ao desgaste, transporte e posterior acumulação desse material na parte frontal e lateral 
do glaciar na área de Horcones, fazendo desta acumulação uma verdadeira moreia e não um 
depósito de vertente, ainda que com características de fluxo. Conclui-se assim que em Horcones 
parece existir uma moreia hummock com uma morfologia típica composta por domos caóticos com 
material bastante heterométrico, com alguns blocos estriados e polidos, assim como blocos 
erráticos. Alguns dos domos caóticos desta moreia poderão ser drumlins, nomeadamente aquele 
onde se situa o Mirador da Parede sul do Aconcágua. Por sua vez, as moreias laterais, posicionadas a 
uma cota superior e laterais a esta moreia hummock, parecem ser compostas por um till de fusão e 
estarão associadas ao avanço do glaciar que descia no vale de Horcones até esta posição. A dimensão 
da moreia sugere uma estagnação do glaciar. Parecem existir vários depósitos morénicos 
contemporâneos desta moreia entre Confluência e Horcones, cujo till também é de fusão mas com 
características supraglaciares. 
4. Moreias de Confluência – São um conjunto morénico bastante complexo e provavelmente 
o local mais importante para compreender a geomorfologia da região. Este complexo morénico 
parece ser composto por uma moreia hummock, uma moreia latero-frontal e uma moreia mediana, 
todas elas com blocos erráticos. A moreia hummock de Confluência parece apresentar dois tills 
distintos, um vermelho e outro cinza, separados por material fino. O till vermelho parece 
corresponder a um till de fusão subglaciar, em que os clastos evidenciam transporte basal: 
arredondados, esféricos, estriados e facetados, enquanto o till cinza parece corresponder a um till de 
fluxo, onde predominam clastos mais angulosos e subangulosos e com forma não esférica, incluindo 
blocos erráticos provenientes de locais distantes, no entanto com evidências de erosão glaciar. As 
associações de fácies típicas de uma moreia hummock consistem em fluxos de detritos e outros 
depósitos de movimentos de massa, sedimentos lacustres laminados e areias e gravilha fluvioglaciar. 
Os depósitos da moreia hummock de Confluência parecem corroborar a hipótese de que a moreia de 
Confluência se trate de uma moreia hummock com dois eventos glaciares distintos, separados por 
uma unidade descontínua de sedimentos glaciolacustres provocados por canais subglaciares. 
Subjacente ao till vermelho poderá existir um till de alojamento, no entanto o till pode estar 
depositado em cavidades na rocha-mãe ou ter sido transportado e alterado por canais subglaciares e 
pelo surge. Esta moreia levanta algumas dúvidas relativamente à sua génese e como tal ponderaram-
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se duas hipóteses: poderá corresponder a uma forma de glaciotectónica de tipo moreia bloco-
empurrão, construída devido às compressões provocadas pelos avanços sucessivos do glaciar 
Horcones Inferior devido à sua dinâmica específica, ou poderá corresponder a uma moreia hummock 
depositada de forma caótica a partir de gelo coberto de detritos, também ela sujeita a compressões 
devido à dinâmica do glaciar Horcones Inferior. Esta última parece-nos ser a hipótese mais provável. 
A moreia latero-frontal tem características de moreia frontal resultante do material que descia do 
vale da Tolosa mas também de moreia lateral e frontal do glaciar que descia do vale do Horcones 
Superior. A moreia mediana corresponde a uma moreia criada pelo material de origem glaciar 
proveniente da junção do glaciar Horcones Inferior com o glaciar que descia do vale do Horcones 
Superior. Esta moreia parece incluir um till de fusão, em que se diferenciam três fases de intensa 
actividade separados por duas fases mais calmas e em que a competência erosiva do glaciar foi 
menor e mais lenta.  
5. Moreias actuais a montante de Confluência - Alinhadas com o glaciar Horcones Inferior 
actual, posicionam-se de forma lateral e frontal. Parecem apresentar um till de fusão correspondente 
à actividade do glaciar sugerindo três fases de intensa actividade separadas por duas fases mais 
calmas. Parecem testemunhar a capacidade erosiva do glaciar e a sua diminuição ao longo do tempo, 
possivelmente associado à diminuição da própria massa e espessura do glaciar. A moreia lateral 
apresenta características laterais evidentes. Já a moreia frontal, fruto da sua posição e dinâmica do 
glaciar, apresenta características frontais e latero-frontais, parecendo ser composta por um till de 
deformação. Na actualidade, a moreia frontal encontra-se a ser destruída pelo avanço produzido 
pela dinâmica surge do glaciar no vale. O desmantelamento desta moreia mais antiga parece ser 
acompanhado pela criação de uma nova moreia de retrocesso durante o processo de ablação glaciar. 
Todas estas moreias apresentam blocos erráticos no seu seio. 
 
Analisada a geomorfologia da área em estudo, tudo aponta para a existência de 3 grandes 
eventos glaciários distintos no vale de Horcones Inferior e nos vales a jusante até Punta de Vacas. A 
cronologia proposta assenta na relação entre as datações absolutas existentes e os exercícios de 
datação relativa efectuados com base nas correlações geomorfológicas estabelecidas:  
1. Glaciação de Santa Maria - MIS 6: No Pleistocénico registou-se uma glaciação que foi 
responsável pelo maior avanço dos gelos glaciares nos vales, alcançando Punta de Vacas, marcada 
numa moreia terminal homónima.  Anterior à glaciação que chegou a Punta de Vacas houve 
seguramente outras fases glaciares, no entanto os seus vestígios não são visíveis, pelo que a moreia 
de Punta de Vacas corresponde ao momento observável em que o glaciar chegou mais longe. Esta é 
a glaciação vísivel mais antiga do vale, uma glaciação do Pleistocénico Médio, possivelmente 
correspondente ao estádio 6 dos isotópicos marinhos (MIS 6) e à glaciação de Santa Maria (Ilinóis, na 
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América do Norte). As evidências desta glaciação já não existem a montante de Punta de Vacas, já 
que as glaciações posteriores parecem ter sido responsáveis pela mobilização desse material. A 
jusante de Punta de Vacas aparecem os depósitos fluvioglaciares de ambiente proglaciar que 
incorporam material morénico e que hoje formam os terraços fluvioglaciares ao longo do vale do rio 
Mendoza.  Durante esta glaciação, um glaciar descia desde o Aconcágua até Punta de Vacas, a uma 
cota de 2375 m, a 27 km da frente actual do glaciar Horcones Inferior, e bloqueava a drenagem nos 
vale de Vacas e Tupungato.  
2. Glaciação de Llanquihue - MIS 2: De acordo com a bibliografia, os perfis dos tills das 
moreias de Penitentes são distintos dos de Punta de Vacas, com um nível de degradação e coloração 
diferente, ainda que envolvam materiais litológicos semelhantes. A análise dos perfis dos tills que 
compõem as moreias parecem permitir associar uma glaciação distinta da primeira às moreias de 
Penitentes e a um conjunto de moreias possivelmente contemporâneas destas. Esta glaciação 
corresponde ao último período glaciar: glaciação Wisconsin na América do Norte, Llanquihue na 
América do Sul. Esta glaciação parece assentar perfeitamente nas teorias apontadas para a América 
do Sul relativamente a investigações efectuadas por outros autores na Patagónia, nomedamente 
Clapperton (1990, 1993), Thompson et al. (1995), Adams (1998), Kaplan et al. (2007) e Glasser et al. 
(2008), associadas ao LGM sobre a Cordilheira dos Andes. Um conjunto de correlações e 
interpretações geomorfológicas parece apontar a glaciação de Penitentes  para o Último Máximo da 
última glaciação, há cerca de 24000 – 30000 anos (Pleistocénico Superior). Na glaciação Llanquihue 
parece ter existido uma moreia frontal na frente do glaciar, provavelmente entre Punta de Vacas e 
Penitentes. Parecem existir alguns restos de moreias no vale de Cuevas preservados na área de 
Penitentes (como moreia latero-frontal), na área de Horcones (como moreia lateral), entre a 
confluência da ribeira de Durazno e Confluência (como moreia lateral) e em Confluência (no till 
vermelho da moreia hummock e mediana). A diferença altimétrica entre as moreias parece dever-se 
ao aumento da altitude em função da topografia em direcção ao cerro Aconcágua. Tirando o caso de 
Horcones e Confluência, onde as moreias ficaram bem marcadas na paisagem, no resto da área em 
estudo não passam de restos da moreia lateral que ficaram pontualmente preservados na vertente.  
3. Glaciação de Llanquihue tardio - Final do MIS 2: Depois da glaciação de Llanquihue parece 
ter-se registado o aumento das temperaturas e o glaciar que ocupava o vale de Cuevas poderá ter 
recuado, tendo a rede hidrográfica talhado um vale mais profundo, que foi atulhado de material 
fluvioglaciário. No final do MIS 2, parece ter surgido uma nova glaciação, no Pleistocénico Superior 
ou mesmo já do início do Holocénico, aparentemente marcada numa moreia fortemente ondulada, 
com elevações e depressões sucessivas, evidenciando uma tipologia hummock e fazendo crer que a 
ablação do glaciar terá ocorrido em diferentes fases, originando avanços e recuos sucessivos do 
glaciar em Horcones, possivelmente associada à dinâmica surge. Com base nas datações disponíveis 
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e nas correlações efectuadas, a idade desta glaciação foi atribuída ao final do Pleistocénico, já que 
terá que ser mais recente do que a glaciação de Penitentes, provavelmente de 11 000 anos a 14 000 
anos atrás. Contemporânea desta glaciação parece ser o till cinza da moreia hummock de 
Confluência e a moreia da Tolosa, que combina material proveniente do glaciar da Tolosa com 
material da moreia lateral do glaciar Horcones Superior. Durante esta glaciação, na área de 
Confluência confluiriam os glaciares Horcones Inferior, Horcones Superior, Las Leñas e da Tolosa, que 
se prolongavam no vale até chegar a Horcones, onde a língua glaciar estaria estagnada.  
Numa fase tardiglaciar do Llanquihue terá existido uma queda de temperatura na Cordilheira 
dos Andes e as moreias sugerem que o glaciar estaria estagnado perto da sua posição actual mas 
com uma espessura superior, envolvendo muito mais massa e preenchendo uma área maior no vale. 
Esta fase tardiglaciar não foi suficientemente forte para fazer descer o glaciar a uma cota tão baixa 
como nas glaciações anteriores. As interpretações e correlações efectuadas parecem permitir 
posicionar este avanço glaciar no Holocénico, correspondendo possivelmente ao final do MIS 2, início 
do MIS 1, ou seja há cerca de 9 000 a 10 000 anos.  
No Holocénico, o glaciar principal e os glaciares tributários que o alimentavam parecem ter 
recuado para cotas mais elevadas expondo vales em U, nomeadamente no rio Cuevas e no vale de 
Horcones. O glaciar Horcones Inferior recuou para os 3850 m de altitude, o glaciar Horcones Superior 
para 4400 m e o glaciar da Tolosa para os 3950 m. Para trás deixaram moreias frontais que 
bloquearam o sistema de drenagem dos novos cursos de água resultantes do reposicionamento dos 
glaciares nas montanhas.  
 
O acidente geográfico de Puente del Inca constitui uma forma de pormenor na área em 
estudo, no entanto, é importante realçar que, tal como o glaciar Horcones Inferior, também parece 
ter sido herdada do último período glaciar. Com o aumento das temperaturas no Holocénico, o 
degelo glaciar das montanhas parece ter aumentado o caudal do rio Cuevas e a capacidade erosiva 
do rio, intensificando a dissolução e precipitação dos calcários e gessos. O gelo existente na ponte 
parece ter sido alimentado por detritos periglaciares das vertentes tendo a precipitação química 
conduzido à formação de uma cobertura de tufo sobre vários tipos de sedimentos que, depois de 
evacuados, deram origem à formação em ponte.  
 
As dinâmicas geomorfológicas holocénicas criaram inicialmente um ambiente paraglaciar que 
evoluiu para um ambiente periglaciar na actualidade. Com o retrocesso dos glaciares deu-se início à 
fragmentação das rochas, a actividade erosiva nas vertentes foi extremamente vigorosa e as formas 
e depósitos glaciares foram ficando mascarados por novas formas. Um ambiente periglaciar mais 
estável foi-se instalando e a meteorização física das rochas foi, e continua a ser, muito intensa, 
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devido à natureza litológica dos materiais (essencialmente rochas sedimentares), à tectónica, às 
temperaturas, às amplitudes térmicas, à falta de cobertura vegetal e à escassez de precipitação 
registada. A crioclastia e a termoclastia permitem a fragmentação e separação da rocha, a primeira 
por acção da congelação da água nos poros e diaclases das rochas sedimentares e fracturadas, a 
segunda por acção da forte amplitude térmica diária registada essencialmente no Verão. Estes são 
processos bastante eficazes na área em estudo, o primeiro especialmente junto aos cursos de água, o 
segundo nas vertentes das montanhas mais elevadas. As vertentes do vale do Horcones e do 
Horcones Inferior, erodidas pelo glaciar, receberam enormes quantidades de escombros devido aos 
desabamentos de rochas e detritos e criaram gigantescos cones e taludes de detritos. A 
meteorização química das rochas parece ser muito reduzida e há apenas alguns exemplos pontuais 
na moreia de Horcones de solos capazes de reter humidade e fixar vegetação, assim como na moreia 
da Tolosa, onde se desenvolveram solos de tipo turfeira.  
O ambiente paraglaciar parece ter sido mais intenso a jusante do posicionamento actual do 
glaciar Horcones Inferior, uma vez que o desaparecimento completo do gelo glaciar deixou todo o 
vale disponível para os cones de detritos regularizarem as vertentes. A montante da frente do 
glaciar, onde está presente um ciclo alternado gelo-degelo, o domínio periglaciar é óbvio, 
aparecendo o permafrost, lóbulos de solifluxão, glaciares rochosos, depressões termocársicas e 
manifestações de gelifracção.  
No vale do Horcones Inferior existe uma ligação estreita entre o ambiente glaciar e 
periglaciar. O vale está parcialmente ocupado por glaciares e crioformas e embora o maior destes 
seja o glaciar Horcones inferior, há vários outros glaciares rochosos de vale e vertente, assim como 
glaciares brancos e formas cataglaciares. Estas crioformas apresentam dinâmicas glaciares mas 
mantêm uma relação estreita com o ambiente periglaciar, já que é a existência de temperaturas 
negativas, a exposição e a alternância de um ciclo gelo-degelo que permite a sua preservação. A 
movimentação de material detrítico nas vertentes é muito intensa e a escassez de áreas planas faz 
com que na área não pareçam existir solos poligonais, campo de blocos, cunhas de gelo, pingos ou 
parsas, e que as lentes e camadas de gelo visíveis estejam associadas às crioformas glaciares. O 
mesmo acontece com as depressões termocársicas, que aparecem essencialmente associadas ao 
degelo dos detritos do glaciar coberto do Horcones Inferior ou do glaciar rochoso da Tolosa. 
Associado à dinâmica dos glaciares rochosos aparecem frequentemente lóbulos de 
solifluxão/gelifluxão na área distal dos glaciares, onde os declives são menores e é intensa a acção de 
degelo. Estes lóbulos de solifluxão são muito comuns nas vertentes das cabeceiras do vale do 
Horcones Inferior e testemunham a simbiose entre os ambientes glaciares e periglaciares acima dos 
3600 m de altitude. Nas vertentes do vale de Horcones predominam os movimentos gravíticos 
directos, desabamentos de rochas e detritos, a maioria por acção da macrogelifracção e da 
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termoclastia. Há exemplos de fluxos de detritos associados a torrentes, desenhando perfeitamente 
na paisagem uma bacia de recepção, um canal de escoamento e um cone de dejecção. Há também 
vários exemplos de fluxos de detritos, fluxos de lamas e desabamentos por toda a área do vale do 
Horcones Inferior. Os fluxos de lamas que aparecem nas vertentes dos vale de Horcones Inferior e do 
Horcones são confinados e alongados e não parecem atingir dimensões muito elevadas devido à 
aridez do local.  
 
No Holocénico terão ocorrido avanços e recuos do glaciar Horcones Inferior, no entanto, face 
à dinâmica surge do glaciar é difícil identificar estes diferentes momentos, pois o glaciar constrói e 
destrói sucessivamente a sua moreia frontal na área de Confluência. Através do comprimento e do 
posicionamento da frente do glaciar Horcones Inferior, desde 1975 até à actualidade, procedeu-se a 
um estudo sobre as variações ocorridas sobre a massa de gelo e a sua possível relação com as 
mudanças climáticas. As mudanças climáticas holocénicas no glaciar Horcones Inferior parecem ter 
ligação com a sua dinâmica surge, o que condiciona fortemente o seu estudo e as conclusões a tirar, 
mas é possível avançar com algumas hipóteses de trabalho. O glaciar Horcones Inferior manteve um 
comprimento estável entre 1975 e 1985 e entre 1989 e 2003. Entre 1985 e 1987 registou-se um 
aumento do comprimento do glaciar, assim como de 2004 até 2007, associados aos eventos surge. O 
posicionamento da frente do glaciar parece registar o mesmo ritmo, estando, em 1985, 140 metros 
acima da sua posição de equilíbrio (1995). No segundo evento surge, cuja fase activa se iniciou em 
2004, o avanço da frente do glaciar no vale foi mais significativo, com um abaixamento da cota em 
cerca de 300 metros entre 1995 e 2006. Registou-se também um aumento do comprimento do 
glaciar em 2420 metros neste período. A diminuição da cota do glaciar pode estar associada a um 
aumento de temperatura que parece ter provocado uma ablação superior na parte frontal do glaciar, 
aumentando o escoamento subglaciar e favorecendo a dinâmica surge. A diminuição da cota da 
frente do glaciar pode não ser um factor desencadeante do surge, mas poderá ser responsável por 
um movimento mais rápido e mais intenso, facilitando a ocorrência destes eventos, permitindo 
levantar a hipótese de esta dinâmica surge poder estar associada a eventuais mudanças climáticas. 
Se tal acontecer, um aumento da temperatura poderia criar novas dinâmicas glaciares, fazendo com 
que glaciares que não apresentem dinâmicas surge podessem passar a reunir condições para que 
estas se iniciem.  
O balanço de massa do glaciar constitui outro dos indicadores analisados para avaliar as 
mudanças climáticas, nomeadamente a ALE. Apesar de não ter sido feita uma monitorização do 
glaciar com recurso a métodos glaciológicos, utilizaram-se métodos geodésicos com base em 
imagens de satélite. Ressalvando os erros associados à aplicação destes métodos em glaciares 
cobertos ou rochosos, já explorada na investigação, é possível apontar a hipótese de que o balanço 
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de massa do glaciar parece estar associado à sua dinâmica surge, sugerindo-se que, quando ocorre 
uma fase activa, a ALE aumenta, o que significa que a área de acumulação do glaciar diminui e isso se 
traduz num balanço de massa global inferior. Sendo assim, os eventos surge do glaciar parecem 
poder corresponder a episódios associados a uma maior taxa de ablação e por conseguinte poderão 
constituir uma resposta à perda de massa por parte do glaciar, fazendo crer que as fases activas do 
surge podem corresponder a um glaciar “enfraquecido” e estar associadas à resposta do glaciar às 
variações da temperatura. Os anos associados a fases activas de surge parecem corresponder a anos 
em que o glaciar apresenta uma maior ALE, o que sugere que esta dinâmica poderá ser uma resposta 
às mudanças climáticas, nomeadamente a um aumento da temperatura. Estudos mais detalhados e 
prolongados no tempo poderão ajudar a validar ou refutar estas hipóteses de trabalho. 
 A determinação da área de acumulação do glaciar Horcones Inferior foi igualmente sujeita à 
aplicação dos métodos geodésicos e, apesar de os resultados obtidos terem a eles associada uma 
margem de erro apreciável, optou-se por considerá-los  a título indicativo. Após a aplicação desta 
metodologia parece que a área total do glaciar Horcones Inferior aumentou nestes últimos 30 anos, 
em cerca de 0,040 km2/ano, sendo que, no entanto, no mesmo período, a área de acumulação 
aparentemente diminuiu a uma taxa média de cerca de 0,021 km2/ano. Isto traduz-se num 
decréscimo acentuado no QAA, correspondendo a uma diminuição média de cerca de 7% em cada 10 
anos. Isto sugere que, apesar do glaciar aumentar em área total e a ALE ter aparentemente 
tendência para recuperar cotas mais baixas após os episódios surge, a diminuição acentuada nos 
valores da área de acumulação podem indicar que o glaciar tem tido um balanço de massa médio 
negativo neste período. Os valores baixos obtidos para o QAA e a sua diminuição ao longo do tempo 
parecem indicar que o glaciar Horcones Inferior está longe do equilíbrio e que continuará a perder 
massa nos próximos anos, ainda que estas variações dependam do ajuste dinâmico do glaciar às 
mudanças climáticas, nomeadamente a uma diminuição da precipitação e um aumento da 
temperatura. Note-se que a confirmação instrumental desta perda de massa só poderá ser obtida 
usando métodos glaciológicos.  
Por último, cabe realçar que esta investigação reveste-se de particular interesse para o 
futuro, já que a área em estudo se situa na cordilheira dos Andes, num território de forte procura 
turística e desportiva, nomeadamente no que diz respeito ao andinismo, sendo a principal via de 
acesso ao cume mais elevado da América do Sul, o Aconcágua. O conhecimento geomorfológico 
detalhado da área será assim determinante ao nível do planeamento regional e local, quer na área da 
valorização do geopatrimónio, quer na área da gestão dos riscos naturais. 
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